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Kurzfassung
Die Lebensgrundlage der Menschen in Westafrika ist eng an die alljährlich auf-
tretenden Niederschläge des Westafrikanischen Monsuns gebunden. Der Beginn,
die Dauer und die Intensität der Monsunzeit unterliegen interanuellen bis de-
kadischen Schwankungen. Verlässliche Prognosen für Zeiträume von ein bis
zehn Jahren über die Variabilität des Monsuns sind daher von großer Bedeu-
tung für diese Region. Einen besonderen Einfluss auf die Niederschlagsbildung
haben die Boden- und Vegetationseigenschaften in Westafrika, da diese die Strah-
lungsbilanz beeinflussen und die turbulenten Wärme- und Wasserdampfflüsse
zwischen der Erdoberfläche und der Atmosphäre steuern. Innerhalb eines Klima-
modells werden diese Prozesse in einem Boden-Vegetation-Atmosphäre-Transfer
Modell (SVAT) beschrieben. Um den Einfluss und die Bedeutung dieser Wech-
selwirkungen auf die dekadische Variabilität des Westafrikanischen Monsuns zu
untersuchen, können Klimasimulationen mit verschiedenen SVATs durchgeführt
werden, die diese Wechselwirkungen in unterschiedlicher Komplexität beschrei-
ben. Da bei diesen Simulationen alle anderen Rahmenbedingungen gleich sind,
lassen sich die Unterschiede in der simulierten Monsundynamik nur auf die
verwendeten SVATs zurückführen. Aus diesem Grund werden in der vorliegen-
den Dissertation regionale Klimasimulationen mit dem regionalen Klimamodell
COSMO-CLM durchgeführt, an das mit TERRA-ML und VEG3D zwei SVATs
unterschiedlicher Komplexität gekoppelt werden.
In einem ersten Schritt werden mit diesen an COSMO-CLM gekoppelten SVATs
Sensitivitätsstudien durchgeführt. Dabei zeigt sich, dass die bodennahen Tem-
peraturen im Zentralen Sahel Auswirkungen auf die räumliche Verteilung der
Monsunniederschläge im September haben. Hohe Temperaturen in diesem Ge-
biet ziehen ein weiter nach Süden ausgedehntes Sahara-Hitzetief nach sich.
Dadurch verlagert sich der sogenannte African Easterly Jet mit seinen Wellenstö-
rungen (AEWs) ebenfalls nach Süden. Mesoskalige konvektive Systeme, die sich
besonderes in den Trögen der AEWs entwickeln, ziehen deshalb auf südlicher
verlaufenden Bahnen über Westafrika. Dabei nehmen sie kürzere Zugbahnen
durch den Zentralen Sahel und längere durch den Westlichen Sahel ein. Dies
hat eine Erhöhung der Niederschlagssummen im Westlichen Sahel und eine
Verringerung im Zentralen Sahel zur Folge.
Darüber hinaus wird durch die Sensitivitätsstudien ein besseres Verständnis
über die Entstehung der Monsunniederschläge an der Guineaküste gewonnen.
Geringe Verdunstungsraten im Westlichen Sahel führen in dieser Region zu
einer stärkeren Erwärmung des Bodens. Dadurch verringert sich der Bodendruck
und das Westafrikanische Hitzetief wird intensiviert. Dies hat eine verstärkte
zyklonale Strömung um das Hitzetief zur Folge, wodurch die Advektion trocke-
ner Luftmassen aus Norden und Westen an die Guineaküste zunimmt und die
Niederschlagssummen zu Beginn der Regenzeit reduziert werden.
In einem zweiten Schritt wird untersucht, ob diese Prozesse auch auf einer
dekadischen Zeitskala zu beobachten sind. Dafür werden mit der gleichen Mo-
dellkonfiguration wie in den Sensitivitätsstudien dekadische Simulationen für
den Zeitraum von 2001 bis 2010 realisiert. Es zeigt sich, dass auch auf ei-
ner dekadischen Zeitskala die bodennahen Temperaturen im Zentralen Sahel
die Niederschlagsverteilung im September über Westafrika beeinflussen. Aber
auch der Zusammenhang zwischen der Evapotranspiration im Westlichen Sahel
und den Niederschlagssummen an der Guineaküste kann beobachtet werden.
Ein Vergleich der Ergebnisse mit Beobachtungen zeigt darüber hinaus, dass
die Qualität der Modellrechnungen in der Simulationsperiode 2001 bis 2010
durch die Verwendung von VEG3D verbessert werden kann. So erhöht sich
der Korrelationskoeffizient für die monatlichen Niederschlagssummen in allen
Untersuchungsgebieten um mindestens 0.05. Durch eine Berücksichtigung einer
expliziten Vegetationsschicht in VEG3D, die im Modellaufbau von TERRA-ML
nicht vorhanden ist, werden realistischere bodennahe Temperaturen simuliert.
Diese verbessern wiederum die atmosphärischen Zirkulationsmuster, wodurch
speziell im Zentralen Sahel eine realistischere Monsundynamik vorhergesagt
werden kann. Für korrekte dekadische Prognosen in Westafrika müssen die
Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen demnach möglichst realis-
tisch abgebildet werden.
Abstract
The livelihood of the people living in West Africa is strongly connected to
the West African Monsoon whose beginning, duration and intensity may vary
substantially on an interannual to a decadal timescale. Thus, reliable decadal
predictions about its variability are very important for this region. Soil and
vegetation characteristics have a big influence on the precipitation in West
Africa by affecting the radiation balance and controlling the turbulent heat
and water fluxes between the surface and the atmosphere. These processes are
represented in a Soil-Vegetation-Atmosphere-Transfer model (SVAT) within a
regional climate model. The description of these interactions are distinguished
between different SVATs. To investigate the influence and the relevance of
these interactions on the decadal variability of the West African Monsoon,
climate simulations using different SVATs can be performed. As other boundary
conditions remain the same, the differences in the simulated monsoon dynamics
must be caused by the different SVATs. Therefore, climate simulations are
realized with the regional climate model COSMO-CLM coupled to two SVATs
of different complexity, TERRA-ML and VEG3D.
In a first step, sensitivity studies with these SVATs coupled to COSMO-CLM
are performed. The results reveal that near surface temperatures in the Central
Sahel affect the spatial rainfall distribution during September. High temperatures
in this area entail a southward expanded Sahara heat low, with the consequence
that the African Easterly Jet (AEJ) and its waves (AEWs) is shifted to the south.
Mesoscale convective systems evolving in the troughs of the AEWs pass on
more southerly paths, resulting in shorter tracks through the Central Sahel and
longer tracks through the Western Sahel. This leads to an increased precipitation
amount in the Western Sahel and a reduction in rainfall in the Central Sahel.
Furthermore, the sensitivity studies help to understand the evolution of rainfall
at the Guinean Coast during the monsoon. Low evapotranspiration rates in the
Western Sahel lead to a stronger warming of the soil. Thus, the surface pressure
is reduced and the West African heat low is intensified. This results in a stronger
cyclonic flow around the heat low, whereby the advection of dry air masses from
North and West of the Guinean Coast increases and the amount of precipitation
decreases at the beginning of the rainy season.
In a second step, the question if these processes can also be found on the
decadal timescale is investigated. Decadal simulations are performed with the
same model setup used in the sensitivity studies for the period 2001-2010. The
simulation results reveal that the spatial rainfall distribution in September over
West Africa is also affected by the near surface temperatures in the Central
Sahel on the decadal timescale. The connection between the evapotranspiration
rate in the Western Sahel and the precipitation amount at the Guinean Coast
can also be observed. By comparing the simulation results with observations,
it can be shown that the use of VEG3D improves the simulation results for the
hindcast period 2001-2010. Thus, the correlation coefficient for the monthly
amount of precipitation is increased in all investigation areas about 0.05 at least.
By considering an explicit vegetation layer in VEG3D, that is not included in
TERRA-ML, more realistic near surface temperatures are simulated, resulting in
an improved atmospheric circulation. As a result the dynamic of the monsoon
can be predicted to a higher degree, especially in the Central Sahel. Therefore,
to improve decadal predictions for West Africa, the soil-vegetation-atmosphere
interactions must be described as realistic as possible.
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1 Motivation und Zielsetzung
In den letzten 100 Jahren hat das weltweite Klima einer deutlichen Veränderung
unterlegen. Die durchschnittliche globale Jahrestemperatur stieg zwischen den
Jahren 1901 und 2010 um 0.74 Kelvin an (Morice et al., 2012), der Meeres-
spiegel stieg im gleichen Zeitraum um 0.19 Meter (Church und White, 2011).
Dabei sind 0.11 Meter direkt auf den Rückgang der weltweiten Inlandsverglet-
scherung zurückzuführen (Marzeion et al., 2012). Hinzu kam, dass in einigen
Regionen der Welt die Anzahl und Dauer von Dürreperioden signififkant anstieg
(Dai, 2013), was die Lebensbedingungen vieler Menschen dramatisch verändert
hat und auch weiterhin tun wird. Dies gilt im Besonderen für Regionen, deren
wirtschaftliche, politische und soziale Entwicklung eng an die Landwirtschaft
gebunden ist (Rosenzweig und Parry, 1994). So hängt in Westafrika die Lebens-
grundlage zahlreicher Menschen vom alljährlich eintreffenden Niederschlag des
Westafrikanischen Monsuns ab (Benson und Clay, 1998). Ein Rückgang der
jährlichen Monsunniederschläge, wie beispielsweise während der Saheldürre
zwischen Ende der 1960er und Ende der 1990er Jahre (Nicholson, 2013), kann
daher weitreichende sozio-ökonomische Auswirkungen auf ganz Westafrika ha-
ben (Mortimore, 1989). Verlässliche Vorhersagen über die Intensität und Dauer
des Westafrikanischen Monsuns könnten deshalb für diese Region von großem
Nutzen sein, um dort Anpassungsstrategien an sich ändernden Bedingungen zu
entwickeln. Dadurch könnte ein wichtiger Beitrag zur Reduzierung der Gefah-
ren von Nahrungsmittelknappheiten und Infektionskrankheiten in Westafrika
geleistet werden. Da sich strategische Entscheidungen in Wirtschaft und Politik
üblicherweise in einem zeitlichen Rahmen von bis zu zehn Jahren bewegen, sind
vor allem dekadische Klimaprognosen von großer Bedeutung.
Innerhalb des vom Bundesministerium für Bildung und Forschung (BMBF)
geförderten Programms Miklip (Mittelfristige Klimaprognose) wird daher die
Machbarkeit solcher dekadischen Klimavorhersagen genauer untersucht. Haupt-
ziel des Programms ist es, ein Modellsystem zu entwickeln, anhand dessen
verlässliche, dekadische Klimaprognosen getroffen werden können. Diese de-
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kadischen Klimaprognosen beinhalten allerdings keine Aussagen über exakte
Niederschlagssummen oder Höchsttemperaturen zu einem bestimmten Datum.
Dies ist aufgrund des chaotischen Charakters der Atmosphäre nicht möglich
(Lorenz, 1963). Sie liefern vielmehr Informationen über jahreszeitliche oder jähr-
liche Anomalien - positive oder negative Abweichungen vom langjährigen Mittel
- des Niederschlags oder der Temperatur. Das heißt, ein erfolgreiches Vorhersa-
gesystem sollte die Frage beantworten können, ob die nächsten Jahre feuchter
oder trockener, wärmer oder kühler werden. Um zu untersuchen, ob dies von
dekadischen Prognosen geleistet werden kann, werden innerhalb von MiKlip zu-
nächst Simulationen mit dem gekoppelten, globalen Klimamodell MPI-ESM-LR
(Max Planck Institute-Earth System Model-Low Resolution) (Müller et al., 2012)
durchgeführt. Da globale Klimamodelle jedoch nur über eine grobe Auflösung
verfügen, können deren Ergebnisse nicht ohne weiteres auf eine regionale Skala
übertragen werden. Orographische Gegebenheiten, die Beschaffenheit des Bo-
dens, sowie die Charakteristik der Landnutzung können somit nur vereinfacht im
Modell dargestellt werden. Die Heterogenität der Erdoberfläche, wie sie auf der
regionalen Skala oftmals zu beobachten ist, wird deshalb in einem Globalmodell
nicht gänzlich abgebildet. Diese Eigenschaften des Untergrundes können jedoch
dazu führen, dass sich die dekadische Klimavariabilität und Vorhersagbarkeit
deutlich von den Ergebnissen eines globalen Modells unterscheidet. Aus diesem
Grund werden in der Klimamodellierung die Ergebnisse von Globalmodellen mit
Hilfe regionaler Klimamodelle (RCM) regionalisiert. Diese sind wiederum in der
Lage, die komplexen Prozesse in der Atmosphäre und die Wechselwirkungen mit
dem Boden besser aufzulösen und dadurch realistischer zu beschreiben (Giorgi,
2006). Innerhalb der vorliegenden Dissertation werden daher die Ergebnisse der
globalen MPI-ESM-LR Klimaprognosen als Antriebsdaten für das regionale
Klimamodell COSMO-CLM (Consortium for Small-scale Modeling - Climate
Local Model) (Doms et al., 2011a) verwendet. Dessen Simulationsergebnisse
werden dann auf einer regionalen Skala ausgewertet und interpretiert.
Eine Region, die im globalen Vergleich ein besonders hohes dekadisches Vorher-
sagepotential aufweist ist Westafrika. Paeth und Hense (2004) konnten zeigen,
dass dies vor allem für die Dauer und die Intensität des Westafrikanischen
Monsuns gilt. Um die Mechanismen, die zu diesem Vorhersagepotential führen,
genauer zu untersuchen, wurde deshalb innerhalb von MiKlip das Teilprojekt
DEPARTURE (DEcadal Prediction of African Rainfall and aTlantic hURricanE
activity) gegründet. Ein besonderes Augenmerk liegt dabei auf den Wechsel-
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wirkungen zwischen Boden, Vegetation und Atmosphäre, da die Variabilität
des Klimas in Westafrika in hohem Maße vom Zustand des Bodens und der
Vegetation bestimmt wird (Koster et al., 2004). Dabei beeinflussen die Boden-
und Vegetationseigenschaften die Strahlungsbilanz und regeln den Austausch
von Wasser und Wärme zwischen der Erdoberfläche und der Atmosphäre (Se-
neviratne et al., 2010). Der Einfluss dieser Wechselwirkungen auf den Zustand
der Atmosphäre und im Besonderen auf die Ausbildung des Westafrikanischen
Monsuns, konnte bereits in einigen Studien nachgewiesen werden (z.B. Douville
et al. (2001), Taylor et al. (2002), Kunstmann und Jung (2007), Steiner et al.
(2009)). Vor allem in der Sahelzone, einer Region, in der die Bodenfeuchte und
die Vegetationsdichte sehr heterogen verteilt sind, können Änderungen in den
Boden- und Vegetationsstrukturen weitreichende Auswirkungen auf die Dyna-
mik der Atmosphäre haben. Dies gilt im Besonderen für die Entwicklung und die
Intenstität konvektiver Niederschlagssysteme, wie sie während des Westafrikani-
schen Monsuns auftreten (z.B. Clark et al. (2004), Taylor et al. (2010), Gantner
und Kalthoff (2010), Adler et al. (2011)). So konnte z.B. Maurer (2014) zeigen,
dass die Entstehung konvektiver Niederschlagsereignisse stark von Landober-
flächenprozessen abhängig ist. Da der Wärme- und Feuchtetransport innerhalb
des Bodens, im Vergleich zur Atmosphäre, sehr langsam von statten geht, wir-
ken sich klimatische Bedingungen in der Atmosphäre erst mit Verzögerung auf
den Zustand tieferer Bodenschichten aus. Rückkopplungen des Bodens auf die
Atmosphäre können daher oft Jahre später wirksam werden (Dirmeyer, 2001).
Aus diesem Grund ist es möglich, dass die Austauschprozesse zwischen dem
Boden und der Atmosphäre erst auf der dekadischen Zeitskala besonders von
Bedeutung werden (Khodayar et al., 2014). Dies legt die Vermutung nahe, dass
ein dekadisches Prognosesystem für den Westafrikanischen Monsun nur erfolg-
reich sein wird, wenn die Wechselwirkungen zwischen Boden, Vegetation und
Atmosphäre richtig verstanden und beschrieben werden. Denn nur wenn die Pro-
zesse innerhalb dieses Systemkomplexes genau nachvollzogen werden, können
auch Aussagen darüber getroffenen werden, ob die Wechselwirkungen die Vor-
hersagbarkeit des Monsuns beeinflussen. Da der Westafrikanische Monsun ein
saisonales Phänomen ist, dessen Beginn, Dauer und Intensität zentrale Merkmale
darstellen, kann sich der Begriff der dekadischen Vorhersagbarkeit in diesem Fall
nicht nur auf die Prognose von Anomalien beschränken. Die Güte dekadischer
Vorhersagen hängt daher auch davon ab, ob die Prognosen dazu in der Lage sind
den charakteristischen saisonalen Verlauf des Monsuns realistisch abzubilden.
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Für die vorliegende Dissertation lassen sich daraus folgenden Forschungsfragen
ableiten, die im Laufe der Arbeit behandelt werden sollen:
• Gibt es Prozesse innerhalb des Systems Boden-Vegetation-Atmosphäre,
welche die dekadische Variabilität des Westafrikanischen Monsuns
beeinflussen?
• Kann durch ein besseres Verständnis dieser Prozesse und deren
genauere Berücksichtigung im Klimamodell die Güte dekadischer
Prognosen gesteigert werden?
Innerhalb eines Klimamodells werden solche Wechselwirkungen in einem soge-
nannten Boden-Vegetation-Atmosphäre-Transfer Modell (SVAT) beschrieben.
Das Klimamodell berechnet dabei die atmosphärischen Randbedingungen wie
bodennahe Temperatur und Niederschlag und übergibt sie an das SVAT. Dieses
berechnet daraufhin den Zustand des Untergrunds, indem es die Gleichungen für
die Feuchte- und Wärmebilanzen des Bodens und der Vegetation löst. Anhand der
aus den Bilanzen abgeleiteten Bodentemperaturen und -wassergehalten können
dann die Feuchte- und Wärmeflüsse zwischen dem Boden und der Atmosphäre
ermittelt und wieder an das Klimamodell übergeben werden. Diese dienen dem
Klimamodell wiederum als untere Randbedingung. Auf welche Art und Weise
ein SVAT diese Berechnungen im einzelnen durchführt, kann sich zwischen
verschiedenen SVATs durchaus unterscheiden. Die meisten SVATs besitzen zwar
die gleiche Grundstruktur, berücksichtigen im Detail allerdings oft einzelne Pro-
zesse unterschiedlich stark. Es können z.B. unterschiedliche Parametrisierungen
für die Wärme- und Feuchtetransporte verwendet werden, die Behandlung der
Austauschprozesse zwischen der Oberfläche und der Atmosphäre kann variieren,
aber auch die Darstellung der Boden- und Vegetationsverteilung im Modell
kann sich unterscheiden (Abschnitt 3.2.3). Das heißt, Klimasimulationen, die
mit unterschiedlichen SVATs durchgeführt werden, können deutlich in ihren
Ergebnissen variieren (Boone et al. (2009), Davin et al. (2011), Steiner et al.
(2009), Subin et al. (2011)). Kennt man allerdings die Unterschiede zwischen
den einzelnen SVATs, ist man in der Lage die Prozesse zu identifizieren, die zu
den Differenzen in den Simulationen führen und in Sensitivitätsanalysen deren
Einfluss auf den Westafrikanischen Monsun zu untersuchen.
Aus diesem Grund werden innerhalb der Dissertation Klimasimulationen mit
COSMO-CLM durchgeführt, das mit den zwei verschiedenen SVATs TERRA-
ML (Schrodin und Heise, 2002) (Abschnitt 3.2.2) und VEG3D (Schädler, 1990)
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(Abschnitt 3.2.1) gekoppelt wird. TERRA-ML ist das Standard-SVAT, das in
COSMO-CLM implementiert ist. Im Bereich der Klimamodellierung sind be-
reits zahlreiche Studien mit TERRA-ML durchgeführt worden, wodurch dessen
Eigenschaften sehr gut dokumentiert sind (z.B. Grasselt et al. (2008), Jaeger und
Seneviratne (2011)). VEG3D ist ein Boden-Vegetationsmodell, das am Institut
für Meteorologie und Klimaforschung (IMK) des Karlsruher Institut für Techno-
logie (KIT) entwickelt und dort auch innerhalb einiger Studien verwendet wurde
(Braun und Schädler (2005), Kohler et al. (2012)). Beide Modelle sind nach
einem ähnlichen Prinzip aufgebaut. Dennoch gibt es einige Unterschiede in ihrer
Struktur und den verwendeten Parametrisierungen (Abschnitt 3.2.3), wodurch es
zu Variationen in den Simulationsergebnissen kommt.
Wie diese Abweichungen zwischen den Simulationen zu Stande kommen, wird
zunächst anhand von Sensitivitätsanalysen für ein einzelnes Simulationsjahr
untersucht. Dabei werden die Unterschiede in den Simulationsergebnissen analy-
siert und die dafür verantwortlichen Prozesse abgeleitet. Anschließend werden
die Ergebnisse der Sensitivitätsstudien in dekadischen Klimasimulationen verifi-
ziert und der Mehrwert der einzelnen SVATs für die Güte der Prognose bestimmt.
Die Kopplung zwischen COSMO-CLM und VEG3D wird erstmals mit der
OASIS3-MCT Kopplungssoftware umgesetzt (Valcke et al., 2013). Dafür müs-
sen sowohl in COSMO-CLM wie auch in VEG3D umfangreiche Veränderungen
im Quellcode der Modelle vorgenommen werden. Der Vorteil einer Kopplung
mit OASIS3-MCT ist, dass sowohl das SVAT wie auch das Klimamodell eigen-
ständig betrieben werden und nur über den Koppler miteinander kommunizieren.
Durch diese Modellstruktur ist es möglich, das SVAT in einer höheren Auflö-
sung zu betreiben als das Klimamodell. Dadurch kann die Heterogenität des
Untergrundes in den Klimasimulationen stärker berücksichtigt werden ohne die
Simulationszeiten drastisch zu erhöhen. Die Verifikation dieses Modellaufbaus
ist ebenfalls Teil der Dissertation.
Zusammenfassend werden folgende Arbeitsschritte bearbeitet:
• Kopplung von COSMO-CLM mit VEG3D anhand von OASIS3-MCT
• Sensitivitätsanalysen mit den gekoppelten TERRA-ML und VEG3D
Modellen
• Durchführung und Verifikation von Simulationen mit einem höher
aufgelösten SVAT
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• Identifizierung sensitiver Prozesse im System Boden-Vegetation-
Atmosphäre
• Verifikation der sensitiven Prozesse auf der dekadischen Zeitskala zum
verbesserten Verständnis des dekadischen Vorhersagepotentials des
Westafrikanischen Monsuns
• Evaluierung der dekadischen Prognosen mit den unterschiedlichen SVATs
Die Dissertation ist dabei wie folgt aufgebaut. Zunächst werden in Kapitel 2
die für die Arbeit relevanten theoretischen Grundlagen der dekadischen Klima-
prognosen, des Westafrikanischen Monsunsystems und der Wechselwirkungen
zwischen dem Boden, der Vegetation und der Atmosphäre dargelegt. Es fasst den
aktuellen Stand der Forschung zusammen und beschreibt die zentralen Prozesse.
Daraufhin folgt in Kapitel 3 eine Beschreibung des verwendeten Modellsystems.
Dieses Kapitel gibt eine Übersicht über den Aufbau der Modelle und weist auf
die Besonderheiten der SVATs hin. In Kapitel 4 wird die technische Umsetzung
der Kopplung zwischen COSMO-CLM und VEG3D anhand der OASIS3-MCT
Kopplungssoftware thematisiert, sowie die dafür notwendige Parallelisierung
von VEG3D und zusätzliche Erweiterungen des SVATs. Die Modellkonfigurati-
on für die Klimasimulationen wird ebenfalls erläutert. Die Sensitivitätsanalysen,
anhand derer die wichtigen Prozesse im System Boden-Vegetation-Atmosphäre
untersucht werden, sind in Kapitel 5 beschrieben. Dabei werden die Auswir-
kungen der Wurzeltiefe und der Modellauflösung auf die VEG3D-Simulationen
untersucht und mit TERRA-Referenzsimulationen verglichen. Kapitel 6 stellt die
Ergebnisse der dekadischen Simulationen dar. Dabei werden zunächst die Ergeb-
nisse der einjährigen Senistivitätsstudien für die Dekade 2001-2010 verifiziert.
Anschließend wird der Mehrwert einzelner SVATs für dekadische Simulatio-
nen behandelt. Die verwendeten Methoden und erzielten Ergebnisse werden
abschließend in Kapitel 7 diskutiert und bewertet.
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Im folgenden Kapitel werden die theoretischen Grundlagen des Einflusses der
Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkung auf dekadische Prognosen des
Westafrikanischen Monsuns näher erläutert. Zuerst wird ein Überblick über den
aktuellen Stand der Forschung zu dekadischen Klimaprognosen gegeben. Dabei
werden deren Besonderheiten im Vergleich zu numerischen Wettervorhersagen
und Klimaprojektionen dargestellt. Des Weiteren werden Mechanismen beschrie-
ben, aus denen sich eine dekadische Vorhersagbarkeit ableiten lässt sowie die
Unsicherheiten erläutert, die bei einer Prognose entstehen können. Anschließend
werden aktuelle Studien vorgestellt, die sich mit der Machbarkeit dekadischer
Klimavorhersagen für den Westafrikanischen Monsun beschäftigen und erklärt,
welche Faktoren dabei zu berücksichtigen sind. Der dritte Teil stellt die Pro-
zesse des Westafrikanischen Monsunsystems selbst und dessen interanuelle bis
dekadische Variabilität dar. Abschließend wird im Abschnitt 2.4 der aktuelle
Wissensstand zum einen über die Bedeutung der Boden- und Vegetationseigen-
schaften auf die Ausprägung des Monsuns dargelegt sowie zum anderen erläutert,
welche Auswirkungen diese Wechselwirkungen auf die Vorhersagbarkeit des
Systems haben können.
2.1 Dekadische Klimaprognosen
Eine der größten Herausforderungen in der Atmosphärenforschung ist es, den
zukünftigen Zustand der Atmosphäre richtig vorherzusagen. Im Rahmen der
Wettervorhersage wird versucht diese Aufgabe mit Hilfe numerischer Rechenmo-
delle zu lösen. Die physikalischen Gesetzmäßigkeiten, welche die Dynamik der
Atmosphäre beschreiben, werden dabei durch partielle Differentialgleichungen
ausgedrückt (Roeckner, 2003). Mit Hilfe eines finiten Differenzenverfahrens wird
die Atmosphäre in diesen Modellen diskretisiert, wodurch diese Gleichungen
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gelöst und atmosphärische Zustandsgrößen, wie Temperatur, Feuchte und Luft-
druck, als Funktionen der Zeit beschrieben werden können (Etling, 2008). Da es
sich bei diesen partiellen Differentialgleichungen um nichtlineare Gleichungs-
systeme handelt, stellt die Wettervorhersage mathematisch gesehen ein Anfangs-
wertproblem dar. Anknüpfend an die grundlegende Arbeit von Lorenz (1963)
konnte in vielen Studien gezeigt werden, dass bereits kleine Ungenauigkeiten in
den Anfangsbedingungen die dynamische Entwicklung von Druckgebieten be-
trächtlich beeinflussen können und es somit zu großen Abweichungen zwischen
dem vorhergesagten und dem beobachteten Wetter kommen kann. Aufgrund des
chaotischen Charakters der Atmosphäre sind Wettervorhersagen, somit nur über
kurze Zeiträume möglich. Für eine erfolgreiche Wettervorhersage ist es daher zu-
nächst wichtig, den Zustand der Atmosphäre zu Beginn einer Simulation genau
zu kennen. Deshalb versucht man den aktuellen Atmosphärenzustand mit Hilfe
von Satellitenmessungen, Wetterstationen und Ballonaufstiegen bestmöglich zu
erfassen und durch aufwendige Assimilationsverfahren auf das Modellgitter zu
übertragen (Wergen, 2003). Der Einfluss längerfristiger Prozesse, wie z.B. des
Treibhauseffekts, auf die Simulationsergebnisse (über die Randbedingungen) ist
bei diesen kurzen Vorhersagezeiträumen vernachlässigbar.
Eine weitere Möglichkeit numerische Rechenmodelle zu nutzen ist die Klima-
modellierung. Bei dieser wird im Gegensatz zur Wettervorhersage nicht versucht,
den Zustand der Atmosphäre in naher Zukunft möglichst exakt wiederzugeben,
sondern den mittleren Atmosphärenzustand der kommenden Jahrzehnte bis Jahr-
hunderte darzustellen. Die Auswirkungen einzelner Wetterereignisse mitteln sich
auf dieser zeitlichen Skala heraus, sodass der Einfluss der Anfangsbedingungen
auf die Simulationsergebnisse vernachlässigbar ist (Etling, 2008). Die Entwick-
lung des Klimas wird vielmehr durch externe Einflussfaktoren, wie Treibhausgas-
konzentrationen, Sonnenaktivität oder Vulkanausbrüche sowie durch sogenannte
interne Variabilitäten (Latif und Keenlyside, 2011) beeinflusst. Bei letzteren
handelt es sich um interne Wechselwirkungen zwischen einzelnen Komponenten
des Klimasystems untereinander, wie Atmosphäre, Ozean, Boden oder Meereis.
Diese Faktoren fließen über die Randbedingungen in die Klimasimulationen
ein. Bei der Klimamodellierung handelt es sich daher um ein Randwertproblem.
Von besonderer Bedeutung ist in diesem Zusammenhang die zukünftige Ent-
wicklung der Treibhausgaskonzentrationen in der Atmosphäre. Da diese für die
Zukunft jedoch nicht genau bekannt sind, werden in der Klimamodellierung
Emissionsszenarien verwendet (Stocker et al., 2013). Diese basieren auf An-
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nahmen, unterschiedlicher wirtschaftlicher, demographischer und politischer
Entwicklungen (Moss et al., 2008) und erlauben es die zukünftigen Treibhaus-
gaskonzentrationen der Atmosphäre abzuschätzen. Die Klimaentwicklung kann
somit nur mit unterschiedlichen Emissionsszenarien in die Zukunft projiziert
werden. Man spricht in diesem Zusammenhang daher nicht von Vorhersagen,
sondern von Klimaprojektionen.
In Zeiten eines sich ändernden Klimas wird die Entwicklung von Anpassungs-
strategien an die veränderten Umweltbedingungen immer wichtiger (Meehl et al.,
2009). Diese können allerdings nur erfolgreich sein, wenn zuverlässige Informa-
tionen über die mittelfristige Klimaentwicklung zur Verfügung gestellt werden
können. Herkömmliche Wettervorhersagen und Klimaprojektionen können der-
artige Informationen jedoch nicht für kürzere Zeiträume und die nahe Zukunft
liefern, weshalb in den letzten Jahren mit den dekadischen Klimaprognosen ein
völlig neues Forschungsfeld enstand (Murphy et al., 2010). Ziel dieser mittelfris-
tigen Vorhersagen ist es, die Variation des Klimasystems über die nächsten Jahre
hinweg möglichst genau zu prognostizieren. Dekadische Vorhersagen bewegen
sich zeitlich somit zwischen den kurzfristigen Wetterprognosen und den lang-
fristigen Klimaprojektionen. Die Variabilität des Klimas wird auch auf dieser
Zeitskala maßgeblich durch externe Einflussfaktoren und interne Variabilitäten
beeinflusst (Latif und Keenlyside, 2011).
Externe Einflussfaktoren wie Treibhausgaskonzentrationen, Sonnenaktivität und
Aerosolkonzentrationen wirken sich vornehmlich auf die globale Strahlungs-
bilanz aus (Hurrell et al., 2009). So ist die Energiezufuhr durch kurzwellige
solare Strahlung auf der Erde in erster Linie von der Sonnenaktivität, dem Son-
nenabstand und der Wolkenbedeckung abhängig (Ball et al., 2012). Darüber
hinaus verringern höhere Treibhausgaskonzentrationen die optische Durchläs-
sigkeit der Atmosphäre im langwelligen Strahlungsbereich. Dadurch verstärkt
sich die atmosphärische Gegenstrahlung, wodurch die langwellige Energiezufuhr
zur Erdoberfläche hin gesteigert wird (Stocker et al., 2013). Einen gegentei-
ligen Effekt können hohe Aerosolkonzentrationen in der Atmosphäre haben,
wie sie durch starke Verbrennungsprozesse oder Vulkanausbrüche zu Stande
kommen können (Timmreck, 2012). Die Aerosole reflektieren zum einen die
ankommende Sonnenstrahlung direkt ins All zurück (Timmreck et al., 2009)
und verändern zum anderen indirekt die Wolkenalbedo (Rissman et al., 2004).
Dabei vergrößert eine hohe Aerosolkonzentration die Kondensationsfläche für
Wasser in der Atmosphäre, wodurch kleinere Wolkentröpfchen entstehen. Die-
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se streuen kurzwelligen Strahlung stärker, was deren Eintrag zum Boden hin
verringert (Twomey, 1977).
Interne Variabilitäten sind meist sehr träge Prozesse, die auf den langsamen
Reaktionszeiten einzelner Klimakomponenten beruhen. Ein solches Beispiel ist
die Ozean-Atmosphären Wechselwirkung der Atlantischen Multidekadischen
Oszillation (AMO). Die Auswirkungen von Warm- und Kaltphasen auf die Oze-
anzirkulation im Atlantik und deren Rückwirkungen auf die Klimavariabilität
wird in Dong und Sutton (2001) beschrieben. Dabei steigern hohe Oberflä-
chentemperaturen die Verdunstungsraten, wodurch sich die Salzkonzentration
des oberflächennahen Meerwassers erhöht. Dies verstärkt wiederum die ther-
mohaline Zirkulation im Atlantik und der polwärtige Wärmetransport aus den
tropischen Regionen nimmt zu. Kaltphasen haben dementsprechend den gegen-
teiligen Effekt auf die Klimavariabilität im Atlantik. Ein weiteres bedeutendes
Beispiel derartiger Ozean-Atmosphären Wechselwirkungen sind die langzeitigen
Variabilitäten der El-Nino-Southern-Oszillation, kurz ENSO (Latif, 2003). Diese
Phänomene zeichnen sich meist durch eine gewisse Periodizität aus, welche auch
in Eis-Atmosphären Wechselwirkungen zu beobachten sind. Eine Übersicht über
die Rolle des arktischen Meereises auf die globale atmosphärische Zirkulation
wird in Budikova (2009) gegeben.
Möchte man die Entwicklung des Klimas über die kommende Dekade realistisch
vorhersagen, müssen diese externen Einflussfaktoren und internen Variabilitäten
bestmöglich in den Klimamodellen beschrieben werden. Die externen Einfluss-
faktoren fließen dabei als Randbedingungen in die Klimasimulationen ein. So
wird dem Modell die zukünftige Entwicklung der Treibhausgaskonzentratio-
nen, durch Emissionsszenarien vorgegeben. Im aktuellen ’Intergovernmental
Panel on Climate Change’ (IPCC) Report (Stocker et al., 2013) werden An-
stiege in den Treibhausgaskonzentrationen bis ins Jahr 2100 von 400ppm bis
1370ppm CO2-Äquivalent unterschieden. Trotz der deutlichen Abweichungen
in den Emissionsraten, unterscheiden sich die Treibhausgaskonzentrationen in
allen Szenarien über die nächsten 30 Jahre nur geringfügig (Hibbard et al., 2007).
Der Einfluss der Treibhausgase auf die globale Strahlungsbilanz in den nächsten
Jahren kann demnach unter gut bekannten Annahmen bestimmt werden. Daraus
ergibt sich ein dekadisches Vorhersagepotenzial für diesen externen Einfluss-
faktor (Lee et al., 2006). Eine gewisse Vorhersagbarkeit lässt sich auch aus der
Intensität der Sonneneinstrahlung ableiten. Diese unterliegt einem elfjährigen
Zyklus (Lean et al., 1995), anhand dessen der Einfluss der Sonnenaktivität auf
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die Strahlungsbilanz dekadisch abgeschätzt werden kann. Die Auswirkungen
von zukünftigen Vulkanausbrüchen auf die Klimavariabilität können naturgemäß
jedoch nicht vorhergesagt werden.
Die Bedeutung interner Variabilitäten auf die Vorhersagbarkeit des Klimasys-
tems kann an den Arbeiten von Rodwell et al. (1999), Mehta et al. (2000) und
Latif et al. (2000), beispielhaft verdeutlicht werden. In diesen Studien werden
Klimasimulationen mit einem ungekoppelten Atmosphärenmodell durchgeführt.
Das heißt, der Zustand des Ozeans wird im Klimamodell nicht selbst berechnet,
sondern durch beobachtete Meeresoberflächentemperaturen vorgegeben. Die
internen Variabilitäten, die durch Wechselwirkungen von Ozean und Atmosphäre
hervorgerufen werden, können dadurch sehr realitätsnah abgebildet werden und
gehen als untere Randbedingung in das Atmosphärenmodell ein. Die Ergebnisse
dieser Simulationen zeigen, dass ein Atmosphärenmodell, das mit einer solchen
korrekten Randbedingung angetrieben wird, die beobachtete dekadische Klima-
variabilität in gewissen Regionen der Erde sehr gut wiedergeben kann. Ist man
nun in der Lage, die Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphäre und
deren Periodizitäten mit gekoppelten Modellen gut abzubilden, kann man die
dekadische Klimavariabilität in gewissem Maße vorhersagen. Damit allerdings
die internen Variabilitäten als richtig beschriebene Randbedingung in die Si-
mulationen eingehen können, muss zu Beginn der Simulation der Zustand der
beteiligten Klimakomponenten bekannt sein. Denn nur wenn diese Bedingungen
bestmöglich dargestellt werden, kann auch die Periodizität der Ozean- und At-
mosphärenwechselwirkungen richtig wiedergegeben werden. Für eine korrekte,
dekadische Klimaprognose sind daher realitätsnahe Anfangsbedingungen zwin-
gend notwendig. Im Gegensatz zur Wettervorhersage und zu Klimaprojektionen
sind dekadische Klimavorhersagen somit sowohl ein Anfangs- wie auch ein
Randwertproblem (Latif und Keenlyside, 2011).
Die Unsicherheiten bei dekadischen Klimaprognosen resultieren daher zum ei-
nen aus den Ungenauigkeiten bei der Bestimmung der Anfangsbedingungen,
wodurch die Entwicklung der internen Variabilitäten in den Modellen nicht
richtig nachvollzogen werden kann. Und zum anderen aus dem Modellfehler
selbst, der durch unzureichende Parametrisierungen und zu grobe Auflösungen
gekoppelter Modelle bei der Beschreibung des Klimasystems zu Stande kommt
und falsche untere Randbedingungen nach sich zieht. In der Arbeit von Hawkins
und Sutton (2009) wird der Beitrag dieser Faktoren an der Gesamtunsicher-
heit einer Klimasimulation, abhängig von der Simulationsdauer, beschrieben.
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Global gesehen macht der Modellfehler auf der dekadischen Zeitskala etwa
zwei Drittel der Gesamtunsicherheit aus. Regional gesehen kann der Einfluss
der internen Variabilitäten allerdings zum dominierenden Faktor anwachsen.
Diese Unsicherheiten müssen im Rahmen einer dekadischen Klimaprognose
natürlich berücksichtigt werden. Dies wird im Allgemeinen durch die Erstellung
von sogenannten Ensemble-Simulationen gewährleistet (Leutbecher und Palmer,
2008). Bei diesen werden mehrere Klimasimulationen für den gleichen Vorhersa-
gezeitraum durchgeführt. Die einzelnen Simulationen unterscheiden sich dabei
durch unterschiedliche Anfangsbedingungen und die verwendeten Modelle, wo-
durch es zu voneinander abweichenden Simulationsergebnissen kommt. Sind
diese Abweichungen gering, treten sie mit einer hohen Wahrscheinlichkeit ein,
weichen sie hingegen deutlich voneinander ab, sind die Simulationsergebnisse
mit einer hohen Unsicherheit behaftet. Der Fehler in der Initialisierung wird
durch unterschiedlich gestörten Anfangsbedingungen berücksichtigt werden. Die
Modellunsicherheit wird durch ein Multi-Modell-Ensemble abgedeckt.
2.2 Dekadische Vorhersagbarkeit des Klimas in Westafrika
Unter der Annahme, dass ein gekoppeltes Ozean-Atmosphären-Modell in der
Lage wäre, die Dynamik des Klimasystems perfekt zu beschreiben, würde die
Unsicherheit bei einer Klimasimulation nur aus den Ungenauigkeiten bei der
Initialisierung des Modells entspringen (Collins, 2002). Das heißt, nur der Ein-
fluss interner Variabilitäten würde Abweichungen zwischen Klimasimulationen
und Beobachtungen hervorrufen. Je größer diese Unterschiede in einem Gebiet
wären, desto stärker würden sich dort interne Wechselwirkungen von Ozean,
Land, Eis und Atmosphäre auf die Variabilität des Klimas auswirken. Mit einem
derartigen Modell könnten demnach Regionen identifiziert werden, die über eine
gewisse potenzielle Vorhersagbarkeit des Klimas verfügen.
Ein derartiges Klimamodell existiert allerdings nicht. Eine Möglichkeit den Ein-
fluss interner Variabilitäten auf die Ergebnisse der Klimasimulationen zu untersu-
chen besteht allerdings darin, nicht Beobachtungen als Referenz zu verwenden,
sondern Modellläufe nur untereinander zu vergleichen. Die Abweichungen in
unterschiedlich initialisierten Läufen eines gekoppelten Klimamodells sind dann
nur auf den Einfluss interner Variabilitäten zurückzuführen. Aus diesen lassen
sich so Regionen mit einem hohen Vorhersagepotenzial ableiten. Durch einen
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solchen Ansatz konnte Collins (2002) zeigen, dass die Klimavariabilität in Afrika
und dem tropischen Atlantik ein hohes saisonales Vorhersagepotenzial aufweist.
Auch im tropischen Atlantik konnte ein gewisses dekadisches Vorhersagepoten-
zial verzeichnet werden (siehe auch Dunstone et al. (2011) und van Oldenborgh
et al. (2012)). Da die Dynamik des Westafrikanischen Monsuns wiederum in
hohem Maße von den Meeresoberflächentemperaturen des tropischen Atlantiks
beeinflusst werden (Giannini et al. (2003), Rodriguez-Fonseca et al. (2011)),
konnten Paeth und Hense (2004) ein hohes dekadisches Vorhersagepotenzial
für die Niederschlagsvariabilität speziell an der Guineaküste, aber auch in der
Sahelzone nachweisen. Dieses Potenzial beruht sehr wahrscheinlich auf nieder-
frequenten Variationen der AMO, wie die Ergebnisse von Knight et al. (2006)
und Mohino et al. (2011) nahelegen. Aus Ensemblesimulationsergebnissen von
Corti et al. (2012) lässt sich ebenfalls ein solches Vorhersagepotenzial ableiten.
Die Niederschlagsentwicklung in Westafrika ist dabei ein Prozess, der räum-
lich sehr differenziert auftreten kann (Gantner und Kalthoff, 2010). In globalen
Klimamodellen können diese Vorgänge daher, aufgrund der groben Auflösung,
nicht angemessen abgebildet werden. Regionale Klimamodelle haben diesen
gegenüber den Vorteil, dass sie wichtige Prozesse für die Niederschlagsbildung,
wie beispielsweise die Konvektion, physikalisch genauer beschreiben und räum-
lich höher aufgelöst darstellen können (Giorgi, 2006). Jung und Kunstmann
(2007) konnten zeigen, dass die beobachtete Klimavariabilität in Westafrika
mit regionalen Modellen besser wiedergegeben werden kann, als in globalen
Klimasimulationen. Besondere Auswirkungen auf die Simulationsergebnisse
hatte dabei die höher aufgelöste Topographie in dem Regionalmodell. So konnte
der Einfluss der Orographie auf die Niederschlagsbildung in der kleinskaligen
Simulation deutlich besser nachvollzogen werden als im Globalmodell. Dadurch
kam es in den Modellen zu regional unterschiedlichen Niederschlagsverteilun-
gen, was Veränderungen in der Bodenfeuchte nach sich zog. Diese Differenzen
spiegelten sich wiederum in den turbulenten Wärmeflüssen wider, was zur Folge
hatte, dass die simulierte Klimavariabilität des regionalen Modells besser mit
den Beobachtungen übereinstimmte als die des Globalmodells. Die klimati-
schen Bedingungen Westafrikas konnten durch Paeth et al. (2005), Wagner et al.
(2009) und Kothe und Ahrens (2010) mit Regionalmodellen ebenfalls adäquat
nachgebildet werden.
Die Ergebnisse dieser Studien legen nahe, dass dekadische Klimaprognosen
des Westafrikanischen Monsuns nur erfolgreich sein können, wenn regionale
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Klimamodelle zur Beschreibung der dynamischen Prozesse des Monsuns ver-
wendet werden. Aus diesem Grund wird in dem BMBF geförderten Projekt
DEPARTURE, in welchem Rahmen auch diese Dissertation entstand, zur Unter-
suchung der dekadischen Vorhersagbarkeit des Westafrikanischen Monsuns, ein
regionales Multi-Modell-Ensemble benutzt. Die dabei verwendeten Modelle sind
COSMO-CLM, das REgional MOdel (REMO) (Jacob und Podzun, 1997) und
das Weather Research and Forecasting (WRF) Modell (Shamarock et al., 2008).
Die Unsicherheiten dekadischer Prognosen, die durch Modellungenauigkeiten
hervorgerufen werden, können mit einem solchen Modellansatz berücksichtigt
werden. Angetrieben werden diese Modelle durch dekadische Klimaprogno-
sen, die anhand des gekoppelten Ozean-Atmosphären-Modells MPI-ESM-LR
erstellt werden. Unsicherheiten, die von ungenauen Anfangsbedingungen her-
rühren, werden durch ein Ensemble unterschiedlich initialisierter Modellläufe
des Globalmodells miteinbezogen.
2.3 Westafrikanisches Monsunsystem
Als Westafrikanischer Monsun wird das atmosphärische Zirkulationssystem
bezeichnet, das die saisonale Niederschlagsverteilung an der Guineaküste und in
der Sahelregion bestimmt. Das Monsunsystem entsteht durch einen starken Tem-
peraturgradienten der sich während des Nordsommers zwischen dem warmen
afrikanischen Kontinent und dem kühlen Atlantischen Ozean entwickelt (Pey-
rille und Lafore, 2007). Dadurch wird ein großskaliges Land-See-Windsystem
induziert, das feuchte und kühle Luftmassen vom Atlantik nach Westafrika trans-
portiert. Dabei handelt es sich um Passatwinde, die durch die Corioliskraft nach
der Überquerung des Äquators in Wind aus südwestlicher Richtung abgelenkt
werden. Über dem Festland steigt diese feuchte Luft auf, wobei sie sich ab-
kühlt und es zunächst zur Wolken- und schließlich zur Niederschlagsbildung
kommt. Hamilton et al. (1945) definieren den Westafrikanischen Monsun da-
her als sehr große Seewindfront. Auf dem Kontinent treffen diese Luftmassen
dann mit trockenen und heißen Passatwinden zusammen, die aus nordöstlicher
Richtung nach Süden strömen. Diese oft mit Wüstenstaub beladenen Luftmassen
werden gemeinhin Harmattan genannt. Windrichtung und -stärke des Harmat-
tan werden dabei maßgeblich von der Lage und Intensität des Azorenhochs
gesteuert (Hamilton et al., 1945). Die bodennahe Konvergenzzone, in der die
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südwestliche Monsunströmung und die Harmattan-Winde aufeinander treffen,
wird als innertropische Front (ITF) bezeichnet. Sie bildet die Grenze zwischen
den trockenheißen Luftmassen im Norden und den feuchtkühlen im Süden. Die
ITF ist in Abbildung 2.1, zusammen mit der schematischen Darstellung der
Bodendruck- und -windverhältnisse für den Januar und Juli/August nach Nichol-
son (2013), als gestrichelte Linie eingezeichnet. Daraus lässt sich ablesen, dass
der Einfluss der subtropischen Antizyklone auf die Zirkulationsmuster während
der Monsunsaison geringer ist als im Winter. Es entwickelt sich im Laufe des
Sommers ein thermisch induziertes Tiefdruckgebiet, das als Sahara-Hitzetief
oder Westafrikanisches Hitzetief bekannt ist (Burpee, 1972). Um dieses Hitzetief
herum entsteht eine zyklonale Windströmung, die sowohl die Zugbahnen der
nördlichen, wie auch der südlichen Winde verändert. So nimmt die Monsunströ-
mung eine südwestliche Bahn um das Tief herum, der aus Norden strömende
Harmattan wird hingegen auf der Westseite um das Tief geleitet (Lavaysse et al.,
2010). Dies beeinflusst wiederum stark die Position der ITF im Jahresverlauf
(Lavaysse et al., 2009).
Abb. 2.1: Bodendruckverteilung [hPa] und Windrichtung über Westafrika im Januar (links) und
im Juli/August (rechts) aus Nicholson (2013) übernommen. Die Lage der ITF ist als
gestrichelte Linie eingezeichnet
Die ITF darf jedoch nicht mit der innertropischen Konvergenzzone (ITCZ) ver-
wechselt werden. Diese ist als Region mit der maximalen troposphärischen
Wasserdampfsäulenkonvergenz oder den maximalen Niederschlägen definiert
und liegt südlich der ITF (Nicholson, 2009). Das Niederschlagsband wandert
im Jahresverlauf vom Äquator Richtung Norden und erreicht Anfang Mai die
Guineaküste (Sultan und Janicot, 2003). Thorncroft et al. (2011) bezeichnen
den Zeitraum bis Mitte April als maritime Phase des Monsunzyklus. Im Laufe
des Mai nehmen die Niederschläge über Land weiter zu und erstrecken sich
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im Juni bis zu 10◦N. Zu dieser Zeit sind aber auch in der Küstenregion im-
mer noch hohe Niederschlagssummen zu verzeichnen, weshalb diese Spanne
Küstenphase genannt wird. Ende Juni kommt es dann zu einer abrupten Ver-
lagerung des Niederschlagsbandes nach Norden (bis zu 14◦N) in den Sahel
hinein. Diese plötzliche Positionsänderung der ITCZ wird ’monsoon onset’ oder
’monsoon jump’ genannt (Abbildung 2.2). Die Ursache für dieses Phänomen ist
noch nicht vollständig geklärt. Ramel et al. (2006) und Sijikumar et al. (2006)
führen eine Verschiebung des Westafrikanischen Hitzetiefs als Grund für die
schnelle Verlagerung des Regenbandes an. Okumura und Xie (2004) bringen den
’monsoon jump’ mit Wechselwirkungen zwischen kalten Meeresoberflächen-
temperaturen im äquatorialen Atlantik und dem Monsun selbst in Verbindung.
Sultan und Janicot (2003) erklären den Prozess mit topographischen Gegeben-
heiten des Tibesti-Hochlands und des Ahaggar-Plateaus in der zentralen Sahara.
Eine ausführliche Zusammenfassung der Studien zu diesem Themenkomplex
ist Nicholson (2013) zu entnehmen. Dieser, als Übergangsphase bezeichnete
Zeitraum des ’monsoon jumps’, markiert das Ende der ersten Regenzeit an der
Guineaküste. Diese trockenere Phase im Küstengebiet erstreckt sich über den
Juli und den August. Zu dieser Zeit wird das Niederschlagsmaximum in den
Sahelregionen erreicht, das sich noch bis in den September ausdehnt. Dieses voll
entwickelte Monsunstadium wird Sahel-Phase genannt (Thorncroft et al., 2011).
In den Folgemonaten wandert die ITCZ wieder nach Süden, was eine zweite
Regenzeit an der Guineaküste nach sich zieht, weshalb dort im Jahresverlauf
eine bimodale Niederschlagsverteilung zu beobachten ist. In der Sahelregion
hingegen kommt es im Sommer nur zu einer ausgeprägten Regenzeit, die nach
Norden hin immer kürzer wird. Der Rest des Jahres ist durch eine ausgedehnte
Trockenzeit charakterisiert.
Während das Niederschlagsregime an der Guineaküste mit einer großskaligen
Land-See-Wind Zirkulation zu vergleichen ist, deren Dynamik durch die Verla-
gerung des Westafrikanischen Hitzetiefs gesteuert wird, ist die Niederschlags-
bildung in der nördlicher gelegenen Sahelregion etwas komplexer. So ist die
Entstehung der Niederschläge in diesem Gebiet eng mit der Ausprägung eines
östlichen Strahlstroms über Afrika verbunden, dem sogenannten ’african easterly
jet’ (AEJ). Dieser entwickelt sich aufgrund des großen Temperaturgradienten
zwischen der warmen Luft über dem afrikanischen Kontinent und der kühleren
über dem tropischen Atlantik (Nicholson und Grist, 2003).
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Abb. 2.2: Zonales Mittel (10◦W - 10◦O) von Stationsniederschlägen [mm/h], gemittelt über
1968-1990. Zeitliches Auftreten des ’monsoon jump’ als schwarze Linie markiert.
Sultan und Janicot (2003) entnommen und modifiziert.
Warme Luftmassen haben die Eigenschaft, dass der Luftdruck in ihnen mit der
Höhe langsamer abnimmt als in kühleren. Das heißt dass, der meridionale Druck-
gradient zwischen der warmen kontinentalen Luft und der kühleren atlantischen
mit der Höhe zunimmt. Diese barokline Schichtung der Atmosphäre ist bis in
eine Höhe von 600hPa zu beobachten. Oberhalb dieser Schicht dreht sich der
meridionale Temperaturgradient durch die starke Temperaturabnahme innerhalb
der trockenneutralen Saharaluftmasse allerdings wieder um. In einer Höhe von
600hPa ist der Druckgradient daher am größten, weshalb dort die höchsten
Windgeschwindigkeiten erreicht werden (Burpee, 1972). Da der Druckgradient
nach Süden gerichtet ist, werden die Winde durch die Corioliskraft nach Westen
abgelenkt und es entsteht zwischen April und November, bei etwa 15◦N, ein
östlicher Strahlstrom, der AEJ. Im Juni ist der AEJ am stärksten ausgeprägt. Die
mittlere Windgeschwindigkeit im Kernbereich liegt zu dieser Zeit bei 12 m/s
(Nicholson und Grist, 2003).
Der AEJ erfüllt dabei das Kriterium der baroklinen Instabilität nach Charney
und Stern (1962), weshalb sich in Höhe des Jets nach Westen wandernde Wel-
lenstörungen entwickeln, die ’African Easterly Waves’ (AEW) genannt werden.
Fink und Reiner (2003) konnten durch die Analyse von 81 AEW Zugbahnen
mittels ECMWF-Reanalysen zeigen, dass diese Wellen maßgeblich zu den Nie-
derschlagsmengen im Sahel beitragen. Dabei wird durch die Monsunströmung
ständig feuchte Luft nach Westafrika advehiert. In Form von Wasserdampf wird
dadurch innerhalb der Monsunschicht eine große Energiemenge gespeichert,
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gehoben, kühlt sie sich bis zum Kondensationsniveau trockenadiabatisch ab.
Sobald diese Höhe erreicht ist, kondensiert der Wasserdampf und die Energie
wird beim Phasenübergang freigesetzt, wodurch sich die Luftpakete in der Folge
nur noch feuchtadiabatisch abkühlen. Wird die Luftmasse bis zum Niveau der
freien Konvektion gehoben, übertrifft dessen Temperatur die der Umgebung und
das Luftpaket steigt weiter auf. Die Energiemenge die dabei potenziell freige-
setzt werden kann, wird als ’Convective Available Potential Energy’ (CAPE)
bezeichnet und trägt zur Entstehung mächtiger Gewitterzellen bei, welche die
Monsunniederschläge über Westafrika generieren. Die dafür nötige Hebung kann
z.B. durch das Überströmen von Gebirgen oder durch Wellenstörungen des AEJs
induziert werden. Vorderseitig eines Wellentroges findet in diesem Fall eine
Divergenz der Höhenströmung statt, was eine Hebung in der unteren Atmosphä-
re nach sich zieht, wie Reed et al. (1977) im Zuge des ’Global Atmospheric








Abb. 2.3: Schematische Darstellung der Entstehung von mesoskaligen konvektiven Systemen in
den Trögen von AEWs.
Besonders charakteristisch für die Regenzeit im Sahel ist das Auftreten mesos-
kaliger konvektiver Systeme (MCS), die von Ost nach West über Westafrika
ziehen und mit 80% bis 90% (Lebel et al. (2003) und Nesbitt und Zipser (2003))
maßgeblich zum Gesamtniederschlag beitragen.
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Abb. 2.4: Schematische Darstellung eine mesoskaligen konvektiven Systems nach (Houze Jr,
1977). Aufwindbereiche werden durch gestrichelte Pfeile markiert, Abwindbereiche
durch durchgezogene Pfeile. Der Ort stärkster Niederschläge ist in schwarz gezeichnet.
Bei einem MCS handelt es sich um einen Zusammenschluss einzelner kon-
vektiver Zellen in ein großes zusammenhängendes Niederschlagsgebiet. Die
Entstehung solcher Systeme ist wiederum eng mit der Ausprägung des AEJs
und dessen Wellenstörungen verbunden (Abbildung 2.3). Von großer Bedeu-
tung ist dabei die starke, vertikale Windscherung, die durch die südwestliche
Monsunströmung und den darüber liegenden Ostwinden des Jets entsteht. Diese
Windscherung hat den Effekt, dass die Auf- und Abwindbereiche einer Gewit-
terzelle räumlich getrennt werden und sich selbst organisierende Böenlinien
entwickeln können (Holton und Hakim, 2013). Vorderseitig eines Wellentrogs ist
die vertikale Windscherung besonders hoch, da dort der AEJ auf Nordost dreht.
Dies führt zusätzlich zu einer verstärkten Advektion trockenwarmer Luft aus
dem Saharagebiet, oberhalb der Monsunschicht. Das hat wiederum zur Folge,
dass sich die Abwinde in den konvektiven Zellen intensivieren, was zur Bildung
einer bodennahen Dichteströmung führt (Roux, 1988). An der südwestlichen
Flanke der Gewitterzellen trifft dieser Dichtefluss auf die Monsunströmung,
woraufhin diese gehoben wird und sich neue Zellen konvexförmig anlagern. Der
vertikale Aufbau eines solchen MCS ist schematisch in Abbildung 2.4 dargestellt.
Aber auch rückseitig eines Trogs kann es zur Auslösung mesoskaliger Systeme
kommen. In diesem Fall werden durch die südliche Ausrichtung des Jets ver-
mehrt feuchte Luftmassen nach Norden geführt, wodurch sich die CAPE in der
unteren Atmosphäre erhöht (Taylor et al., 2005). Durch eine erzwungene Hebung
beim Überströmen eines Gebirges kann diese Energiemenge freigesetzt werden,
was wiederum zur Niederschlagsbildung führt. Welche Prozesse im einzelnen
zur Entstehung mesoskaliger Systeme führen, kann im Detail allerdings sehr
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kompliziert sein und ist aus heutiger Sicht nicht gänzlich geklärt (Lafore et al.,
2011). Einen großen Einfluss haben jedoch die Zugbahn und die Position der
AEWs. Kiladis et al. (2006) weisen darauf hin, dass östlich des Null-Meridians
Konvektion hauptsächlich trogvorderseitig stattfindet, westlich davon eher im
Scheitel des Trogs. Bei weit nördlich verlaufenden Zugbahnen kommt es vor-
nehmlich rückseitig des Troges zu Konvektion. Die Bedeutung von MCS am
Gesamtniederschlag steigt mit der Entfernung zur Guineaküste an (Fink, 2006).
In der Küstenregion selbst dominieren unorganisierte Gewitter, die im Rahmen
der Land-See-Wind Zirkulation entstehen.
2.4 Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkung
Die Erdoberfläche ist die Schnittstelle zwischen Untergrund und Atmosphäre,
über die ein Großteil der von der Sonne emittierten Strahlungsenergie umgesetzt
wird. Dieser Vorgang kann mit Hilfe der Energiebilanz der Erdoberfläche
Q = L+H +B [2.1]
physikalisch beschrieben werden. Q stellt die Strahlungsbilanz an der Oberfläche
dar. Sie setzt sich aus der kurzwelligen Strahlungsbilanz QK und der langwelli-
gen QL zusammen. Dieser Energieeintrag wird in einen latenten Wärmestrom
L, einen sensiblen Wärmestrom H und den Bodenwärmestrom B umgewandelt.
Die kurzwellige Strahlungsbilanz an der Erdoberfläche wird dabei stark von
den Eigenschaften des Bodens und der Vegetation beeinflusst. So wirkt sich
deren Färbung auf die Albedo der Oberfläche aus. Helle Böden (z.B. Sandbö-
den), wie sie beispielsweise in der Sahara auftreten, weisen eine hohe Albedo
auf, dunkle Böden (z.B. organische Böden) und vegetationsbedeckte Flächen
haben hingegen geringe Albedowerte (Braun, 2005). Die Reflexion der Global-
strahlung wird des Weiteren vom Wassergehalt des Bodens beeinflusst. Feuchte
Böden sind in der Regel dunkler als trockene, weshalb der gleiche Boden-
typ während einer Trockenperiode höhere Albedowerte annehmen kann als im
Laufe einer Regenzeit (Philippon und Fontaine, 2002). Je nach Landnutzung,
Bodenfeuchte und Pflanzenbedeckungsgrad nimmt der Untergrund daher unter-
schiedliche Mengen an Strahlungsenergie auf, was zu einer differenziellen Erwär-
mung des Erdreichs führt. Nach dem Wien’schen Verschiebungsgesetz verändert
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sich dadurch die thermische Ausstrahlung an der Erdoberfläche und somit die
langwellige Strahlungsbilanz.
Auch über die Albedo hinaus hat speziell die Vegetationsschicht einen großen
Einfluss auf die Strahlungsbilanz. Durch Abschattung schirmt sie den Unter-
grund vor der kurzwelligen Einstrahlung ab (Gleichung [3.27]), wodurch sich
dieser in Phasen mit einem hohen Strahlungseintrag nicht so stark erwärmt als
ein unbedeckter Boden. Gleichzeitig verringert diese Vegetationsschicht die
langwellige Ausstrahlung des Untergrunds (Gleichung [3.28]), wodurch in Zei-
ten mit geringer Einstrahlung (z.B. Winter, Nacht) die Auskühlung des Bodens
reduziert wird. Die Temperaturkurve eines pflanzenbedeckten Bodens verläuft
daher gedämpfter, als die eines unbedeckten.
Die Strahlungsbilanz an der Oberfläche steuert dann die Wärmeflüsse L, H und
B. Das Verhältnis zwischen dem sensiblen und dem latenten Wärmestrom kann





Ein niedriges Bowenverhältnis sagt aus, dass ein Großteil der Strahlungsenergie
in die Evapotranspiration umgesetzt wird und nur wenig Energie zur Erwärmung
des Bodens zur Verfügung steht. Die Größe des latenten Wärmeflusses ist dabei
von der für die Verdunstung zur Verfügung stehenden Menge Wasser abhängig.
Je höher demnach die Bodenfeuchte, desto größer ist die Verdunstungsrate und
desto kleiner wird das Bowenverhältnis. Ein hohes Bowenverhältnis kann dem-
entsprechend mit einem geringen Bodenwassergehalt in Verbindung gebracht
werden. Regionen, die sich durch den Wechsel von Trocken- und Regenzeiten
auszeichnen, wie weite Teile Westafrikas, weisen daher große Schwankungen
im Jahresverlauf des Bowenverhältnisses auf (Philippon und Fontaine, 2002).
Die Verteilung des Wassergehalts auf die unterschiedlichen Bodenschichten
hängt von der hydraulischen Leitfähigkeit des Bodensubstrates ab. Ein An-
satz diese Leitfähigkeit für unterschiedliche Bodentypen zu berechnen, wird in
Van Genuchten (1980) beschrieben. Im Allgemeinen hängt die Durchlässigkeit
des Untergrunds von dessen Porenvolumen ab. Je höher dieses in einem Boden
ist, desto schneller kann er von Wasser durchflossen werden. Ein schluffiger
Boden hat daher in der Regel eine höhere hydraulische Leitfähigkeit, als ein
sandiger Boden. Tonböden stellen hingegen eine Ausnahme dieser Gesetzmäßig-
keiten dar. Aufgrund ihrer großen inneren Oberfläche besitzt ein Tonböden sehr
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viele Feinporen, sodass sie ein sehr hohes Porenvolumen aufweisen. Gleichzeitig
sind die Kapillarkräfte innerhalb dieser Poren jedoch so groß, dass Tonböden
sehr geringe Durchlässigkeitswerte besitzen. Makroporen, wie sie beispielsweise
durch Wurzelgänge entstehen, können allerdings als präferentielle Fließwege
dienen und die hydraulische Leitfähigkeit relativ undurchlässiger Böden deutlich
erhöhen (Beven und Germann, 1981).
Eine wichtige Rolle bei der Umsetzung der Strahlungsenergie in den latenten
Wärmestrom spielen die Pflanzen an einem Standort. Trockenpflanzen, wie sie
beispielsweise häufig in der Sahelregion anzutreffen sind, weisen im Vergleich
zu Feuchtpflanzen nur geringe Transpirationsraten auf. Durch eine optimale
Spaltöffnung der Stomata verlieren sie bei der Aufnahme von CO2 für die Pho-
tosynthese weniger Wasser als andere Pflanzen (Lüttge et al., 2010). Dadurch
müssen sie weniger Wasser über die Wurzeln aus dem Erdreich aufnehmen,
was den Wassergehalt des Bodens auf einem höheren Niveau hält. Die Evapo-
transpirationsrate wird hingegen deutlich reduziert. Der Betrag des latenten
Wärmeflusses und mit ihm das Bowenverhältnis können somit stark von der Art
der Pflanzen beeinflusst werden. Eine weitere Pflanzeneigenschaft, die sich auf
die Evapotranspirationsrate auswirkt, ist die Wurzeltiefe. Je tiefer diese reicht,
desto mehr Wasser kann die Pflanze aus den unteren Bodenschichten entnehmen.
Dieser Faktor gewinnt vor allem in Trockenzeiten an Bedeutung (Teuling et al.,
2006). Während der Boden im Laufe einer solchen von der Oberfläche her immer
stärker austrocknet, liefern nur noch tiefliegende Schichten ausreichend Wasser
zur Transpiration. Pflanzen, deren Wurzeln nicht weit genug ins Erdreich reichen,
können somit nur wenig Wasser verdunsten, der latente Wärmefluss nimmt ab
und das Bowenverhältnis steigt an.
Die Menge an Strahlungsenergie, die nicht in den latenten oder sensiblen Wär-
mestrom umgewandelt wird, geht in den Bodenwärmestrom und folglich in
die Erwärmung des Untergrunds über. Der Bodenwärmestrom ist wiederum
von der Bodenfeuchte abhängig. Je höher dieser Wassergehalt ist, desto höher
wird die Wärmeleitfähigkeit des Bodensubstrats (Johansen, 1977). Das heißt,
trockene Böden leiten die Wärmeenergie von der Oberfläche langsamer in den
Untergrund als feuchte. Gleichzeitig geben dessen tiefere Schichten die Wärme
verzögert an die Erdoberfläche ab. Auch diese Eigenschaft der Böden macht
sich daher besonders in Regionen bemerkbar, die ausgeprägte Trocken- und
Regenzeiten aufweisen.
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Die Reaktion des Bodens und der Vegetation auf die atmosphärischen Bedin-
gungen (Strahlung, Temperatur, Feuchte, usw.) drückt sich in diesen drei be-
schriebenen Wärmeströmen aus. Die Kommunikation der Erdoberfläche mit der
Atmosphäre erfolgt dabei über die latenten und sensiblen turbulenten Wärmeflüs-
se sowie über die Albedo. Die Bedeutung dieser Interaktionen für die Variabilität
des Klimas in Westafrika konnten Koster et al. (2004) im Rahmen des ’Glo-
bal Land-Atmosphere Coupling Experiment’ (GLACE) hervorheben. Im Zuge
dieses Projekts wurde mit zahlreichen, unterschiedlichen globalen Klimamo-
dellen dasselbe numerische Experiment durchgeführt. Als Ergebnis konnten
weltweit Gebiete identifiziert werden, bei denen ein starker Zusammenhang
zwischen den Wechselwirkungen von Boden, Vegetation und Atmosphäre und
der Klimavariabilität vorliegen, wobei sich Westafrika als besonders sensitive
Region erwies.
Der Grund für diese hohe Sensitivität in Westafrika ist zum einen in der Be-
deutung des Untergrundes für die Auslösung von Konvektion begründet. So
erhöht sich über feuchten Böden die Evapotranspiration und somit der latente
Wärmefluss gegenüber trockenen (Philippon und Fontaine, 2002). Dadurch stei-
gert sich die CAPE innerhalb der atmosphärischen Grenzschicht (Schär et al.,
1999), wodurch sich die Häufigkeit und Intensität konvektiver Regenereignisse
erhöht (Pal und Eltahir, 2001). Des Weiteren verfügen diese feuchte Böden
über eine geringere Albedo, was zu einer stärkeren Absorption kurzwelliger
Strahlung führt (Philippon und Fontaine, 2002). Dies hat wiederum eine in-
tensivere Erwärmung der Oberfläche und höhere turbulente Wärmeflüsse zur
Folge. Als Resultat entwickelt sich auch in diesem Fall eine höhere CAPE, die
erhöhte Niederschlagssummen nach sich zieht. Da Westafrika durch ausgeprägte
Trocken- und Regenzeiten gekennzeichnet ist, die sich regional oft deutlich
unterscheiden, können im Jahresverlauf räumlich differenzierte Bodenfeuch-
teanomalien entstehen. Diese beeinflussen durch die beschriebenen Prozesse
die lokale Niederschlagsbildung in hohem Maße (Taylor et al., 2010). Durch
den Zusammenschluss einzelner konvektiver Zellen zu mesoskaligen Systemen,
können derartige Beziehungen auch auf einer größeren Skala in ganz Westafrika
wirksam werden (Maurer, 2014).
Neben dem Einfluss auf die Konvektionsauslösung können sich die Boden-
Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen auch auf die großskalige Zirku-
lation in der Region auswirken. Lare und Nicholson (1994) konnten zeigen,




nen und feuchten Jahren die Ausprägung des AEJs verändern. Mit Hilfe eines
Transekts von Messstationen zwischen der Sahara und der Guineaküste, konnte
nachgewiesen werden, dass in feuchten Jahren, durch den erhöhten latenten
Wärmefluss, der Temperaturgradient zwischen Kontinent und Ozean abnimmt
und sich die mittlere Geschwindigkeit des AEJs um 2 bis 3m/s verringert. Steiner
et al. (2009) konnten ebenfalls Auswirkungen der Boden-Vegetation-Atmos-
phären Wechselwirkung auf den AEJ feststellen. Durch eine verbesserte Dar-
stellung dieser Beziehungen innerhalb eines Klimamodells konnte eine realisti-
schere Lage des AEJs simuliert werden, wodurch sich der Niederschlagsbias des
Modells reduzierte.
Als besonders wichtiger Faktor für die großräumige Zirkulation des Westafri-
kanischen Monsuns ist die Landnutzung oder die Vegetationsbedeckung zu
betrachten. Abiodun et al. (2008) konnten aufzeigen, wie sich die Monsun-
strömung durch fortschreitende Abholzung und Desertifikation verstärkt. Die
Rodung von Wäldern an der Guineaküste reduziert dabei die Oberflächenrei-
bung und die anhaltende Wüstenbildung im Sahel intensiviert den meridionalen
Temperaturgradienten. Wie sich Veränderungen in der Landnutzung auf die Mon-
sunniederschläge in Westafrika auswirken, wird z.B. in Alo und Wang (2010)
und Taylor et al. (2002) thematisiert. So können Wechselwirkungen zwischen
der Vegetation und der Atmosphäre nach Taylor et al. (2002) durchaus dazu
führen, dass Dürreperioden intensiviert werden. Der zukünftige Wandel der
Landnutzung in Westafrika ist dabei eng mit der demographischen Entwicklung
der Region verbunden (Lambin et al., 2003). Da die Bevölkerungsentwicklung
jedoch eine Größe darstellt, die verhältnismäßig gut vorherzusagen ist, lässt
sich die Landnutzung in Westafrika über die kommenden Jahre gut abschätzen.
Daraus ergibt sich ein gewisses Vorhersagepotenzial für die Ausprägung des
Westafrikanischen Monsuns.
Ein weiteres Vorhersagepotenzial lässt sich aus dem klimatologischen Gedächtnis
des Bodens ableiten. Da sich der Wärme- und Feuchtetransport im Untergrund
im Vergleich zur Atmosphäre sehr langsam vollzieht, wirken sich klimatische
Einflüsse erst mit Verspätung auf tiefere Bodenschichten aus. Entsprechende
Reaktionen des Bodens, in Form von Rückkopplungen auf die Atmosphäre,
treten deshalb oft erst nach Jahren auf (Dirmeyer, 2001). Die Wechselwirkungen
zwischen dem Untergrund und der Atmosphäre werden somit vornehmlich
über längere Zeitskalen wichtig, was an der Studie von Douville (2002) zu
erkennen ist.
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Zeng et al. (1999) weist allerdings darauf hin, dass durch die Eigenschaften des
Bodens und der Vegetation die Ausprägung des Westafrikanischen Monsuns
nur intensiviert oder abgemildert werden kann. Die dominierende Komponente
für die Variabilität des westafrikanischen Klimas bildet hingegen die Oberflä-
chentemperatur des tropischen Atlantiks, wie die Ergebnisse von Messager et al.
(2004) und Giannini et al. (2003) nahelegen. Für eine korrekte Vorhersage des






Im folgenden Kapitel soll das Modellsystem, anhand dessen die Klimasimulatio-
nen dieser Dissertation durchgeführt wurden, näher beschrieben werden. Dies
umfasst mit COSMO-CLM das Atmosphärenmodell, mit VEG3D und TERRA-
ML die verwendeten Boden-Vegetationsmodelle und mit OASIS3-MCT die
Software, mit Hilfe derer die Kopplung zwischen COSMO-CLM und VEG3D
umgesetzt wurde. In Abschnitt 3.1 wird zunächst das Klimamodell COSMO-
CLM mit seinen Grundgleichungen und physikalischen Parametrisierungen
vorgestellt. Anschließend wird die Funktionsweise eines SVATs an den Beispie-
len von VEG3D und TERRA-ML (Abschnitt 3.2) genauer erläutert. Auf deren
Unterschiede wird in einem eigenen Unterkapitel gesondert eingegangen. Zum
Abschluss wird in Abschnitt 3.3 die Struktur von OASIS3-MCT und die Mög-
lichkeiten, die eine Kopplung mit dieser Software mit sich bringt, beschrieben.
3.1 COSMO-CLM
3.1.1 Grundgleichungen und numerische Lösung
COSMO-CLM ist die Klimaversion des nicht-hydrostatischen, regionalen Wet-
tervorhersagemodells COSMO, das eine Weiterentwicklung des Lokal Modells
(LM) des Deutschen Wetterdiensts (DWD) (Steppeler et al., 2002) darstellt. Es
basiert auf hydro-thermodynamischen Gleichungen für die Beschreibung einer
kompressiblen Strömung in einer feuchten Atmosphäre (Doms et al., 2011a).
Innerhalb von COSMO-CLM werden dabei prognostische Gleichungen für die
Windgeschwindigkeitv = (u v w), den Druck p, die Temperatur T , die spezifische
Feuchte der Atmosphäre qv, sowie deren Wasser- und Eisgehalt (ql, q f ) gelöst.
Die hochgestellten Indizes v, l und f stehen für die englischen Begriffe “vapour”,
“liquid” und “frozen” der Aggregatszustände des Wassers. Die Dichte feuchter


















































































Die Variablen u, v und w stellen die zonale, meridionale und vertikale Wind-
geschwindigkeitskomponente dar. Die Erdbeschleunigung wird durch g aus-
gedrückt, der Erdradius durch a und die Gaskonstanten für Wasserdampf und
trockene Luft durch Rv und Rd . Die spezifische Wärmekapazität bei konstantem
Druck bzw. Volumen wird durch cpd und cvd beschrieben.v ist der Geschwin-
digkeitsvektor und D die Divergenz vonv. Der Coriolis-Parameter wird durch
f ausgedrückt. Mu,v,w, Mqv,l, f , S
l, f und Pl, f sind spezielle Größen, die durch
physikalische Parametrisierungen berechnet werden (Abschnitt 3.1.2), wie bei-
spielsweise der Beitrag der Turbulenz (Mu,v,w) an den Grundgleichungen von
COSMO-CLM. QT fasst die diabatische Erwärmung, die mit diesen Prozessen
verbunden ist, zusammen. Die Herleitung dieser Grundgleichungen kann Doms
et al. (2011a) entnommen werden.
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Die Grundgleichungen des Modells werden in einem Kugelkoordinatensystem
durch eine geographische Breite λ , Länge ϕ und eine geländefolgende Verti-
kalkoordinate ζ beschrieben. Um Gitterverzerrungen zu vermeiden, die durch
konvergierende Mediane in hohen Breiten entstehen, kann der Pol des Koor-
dinatensystems rotiert werden. Dadurch wird der Schnittpunkt des Äquators
mit dem Hauptmeridian ins Zentrum des Modellgebiets verschoben, wodurch
die Verzerrungen minimiert werden. Für Simulationen in Afrika, wie sie im
Rahmen dieser Dissertation durchgeführt werden, ist eine derartige Rotation
nicht von Nöten. Den unteren Rand der Atmosphäre stellt die Geländeoberfläche
dar, deren orographische Strukturen durch geländefolgende Vertikalkoordinaten
berücksichtigt werden. Der Oberrand der Atmosphäre wird wiederum durch eine
ebene Fläche ausgedrückt (Steppeler et al., 2002).
Abb. 3.1: Exemplarische Gitterzelle im Arakawa-C/Lorenz-Gitter mit eingezeichneten Gitterpo-
sitionen auf denen die jeweiligen Modellvariablen definiert sind (Doms et al., 2011a)
Die partiellen Differentialgleichungen in [3.1] bis [3.7] können nur numerisch
gelöst werden. Deshalb wird die Atmosphäre mit Hilfe eines finiten Differenzen-
verfahrens räumlich diskretisiert. Dadurch entsteht ein horizontal äquidistantes,
dreidimensionales Modellgitter an dessen Gitterpunkten (i, j,k) alle skalaren
Modellvariabeln wie z.B. T , q und p definiert sind (Doms et al., 2011a). Ein
Gitterpunkt wird dabei als das Zentrum einer Gitterzelle mit einer Kantenlän-
ge von Δλ , Δϕ und Δζ betrachtet. Die Windvektorkomponenten u, v und w
beziehen sich jeweils auf die Gitterzellenränder (λi±1/2, ϕ j±1/2, ζk±1/2). Die-
se Gitteranordnung wird als Arakawa-C/Lorenz-Gitter bezeichnet (Abbildung
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3.1). Die zeitliche Diskretisierung wird anhand eines Runge-Kutta-Schemas
dritter Ordnung umgesetzt (Wicker und Skamarock, 2002). Dabei werden die
prognostischen Gleichungen mit dem Zeitschritt Δt zeitlich integriert.
3.1.2 Physikalische Parametrisierungen
Dynamische Prozesse in der Atmosphäre spielen sich auf unterschiedlichsten
räumlichen und zeitlichen Skalen ab. So können sich Hoch- und Tiefdruckgebiete
über mehrere hundert Kilometer erstrecken, während beispielsweise konvektive
Systeme oftmals nur wenige Kilometer umfassen. Die großskaligen Prozesse
können innerhalb von COSMO-CLM durch die Gitterstruktur aufgelöst und
simuliert werden. Für kleinskalige Prozesse wie Konvektion gilt dies hingegen
nicht. Deren Ausdehnung liegt meist (so wie in dieser Arbeit) deutlich unter-
halb der Modellauflösung, weshalb diese Vorgänge nicht durch die auf dem
Modellgitter formulierten Gleichungssysteme beschrieben werden können. Zu
deren Darstellung werden daher physikalische Parametrisierungen verwendet.
Die wichtigsten Parametrisierungen in COSMO-CLM sollen in der Folge kurz
vorgestellt werden.
Turbulente Flüsse innerhalb der Atmosphäre
Der Beitrag der subskaligen turbulenten Diffusion auf die skaligen Modellvaria-
beln wird in den Gleichungen [3.1] bis [3.3] durch die Terme Mu,v,w ausgedrückt
(Doms et al., 2011b). Diese werden durch eine prognostische Gleichung für die
mittlere subskalige turbulente kinetische Energie (TKE) et ermittelt, die nach
Mellor und Yamada (1982) gelöst wird (Schließung 2.5ter Ordnung). Alternativ
dazu kann auch ein Schließungsverfahren zweiter Ordnung gewählt werden.
Turbulente Flüsse zwischen der Erdoberfläche und der Atmosphäre
Die Bestimmung der turbulenten Flüsse an der Erdoberfläche beruht auf der
TKE unter der Berücksichtigung einer laminaren Grenzschicht am Boden, einer
turbulenten Zwischenschicht und einer darüber liegenden Prandtl-Schicht (Heise,





Die Auswirkungen mikrophysikalischer Prozesse der Wolkenbildung werden in
den Gleichungen [3.6] und [3.7] durch Sl, f berücksichtigt (Doms et al., 2011b).
Pl, f beschreibt die Niederschlagsflüsse. Diese Größen werden im Rahmen der
Wolken- und Niederschlagsparametrisierung ermittelt. Bei der Parametrisierung
der Niederschlagsbildung kann eine unterschiedliche Anzahl von Hydrometeo-
ren verwendet werden (Wolkenwasser, Regen, Wolkeneis, Schnee und Grau-
pel). Das Auftreten subskaliger Wolken wird anhand einer empirischen Funk-
tion parametrisiert, die durch die Höhe und die relative Luftfeuchte bestimmt
werden (Heise, 2002).
Konvektion
Konvektion in der Atmosphäre wird in den Gleichungen [3.6] und [3.7] durch
Mqv,l, f dargestellt (Doms et al., 2011b). Für deren Berechnung stehen in COSMO-
CLM drei verschiedene Konvektionsparametrisierungen zur Verfügung:
Das Tiedtke-Schema (Tiedtke, 1989), das Kain-Fritsch-Schema (Kain, 1993)
sowie das Bechtold-Schema (Bechtold et al., 2001). Standardmäßig wird das
Tiedtke-Schema verwendet.
Strahlung
In COSMO-CLM wird die Strahlungsparametrisierung nach Ritter und Geleyn
(1992) verwendet, welche die δ -Zweistrom-Methode nach Zdunkowski und
Korb (1985) nutzt. Dabei werden drei Spektralintervalle im solaren und fünf im
thermischen Bereich berücksichtigt (Heise, 2002).
3.1.3 Randbedingungen
Bei einer regionalen Klimamodellierung mit COSMO-CLM wird ein Ausschnitt
des Klimasystems für ein ausgewähltes Gebiet hochaufgelöst simuliert. Dafür
wird für jede Gitterzelle eine Energie- und Massenbilanz über die Flussbeziehun-
gen zu den angrenzenden Gitterboxen aufgestellt (Gleichungen [3.1] bis [3.7]).
Zur Lösung dieser Bilanzgleichungen müssen an den Rändern des Modellgebiets
Anfangs- und Randbedingungen definiert werden. Als solche Randbedingung
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dienen Simulationsergebnisse eines Globalmodells. Da diese globalen Modelle
mit einer gröberen Auflösung rechnen, müssen die Informationen des groben
Gitters auf das feinere regionale Gitter übertragen werden. Diese Interpolati-
on wird durch einen separaten Präprozessor umgesetzt. Vor dem Start einer
Klimasimulation wird das RCM durch die interpolierten Anfangsbedingungen
initialisiert. Nach der Initialisierung werden die prognostischen Variablen T , p,
q, u, v und w an den Modellrändern in einem gewählten Zeitintervall aktualisiert.
Die unterschiedlichen Auflösungen zwischen dem regionalen und dem globalen
Modell, sowie deren unterschiedliche Gleichungssysteme, können zu numeri-
schen Problemen an den Rändern des Modellgebiets führen. Diese Störungen
können jedoch durch die Anwendung der Davies-Relaxation (Davies, 1976) weit-
gehend minimiert werden. Dafür wird am Rand des COSMO-Modellgebiets eine
sogenannte Relaxationszone angelegt, innerhalb derer der numerische Einfluss
der Randbedingungen auf die Simulation sukzessive reduziert wird. Direkt an der
Gebietsgrenze ist der Einfluss des globalen Antriebs maximal. Die Daviesfunkti-
on nimmt an dieser Stelle den Wert Eins an. Mit zunehmendem Abstand zum
Modellrand nimmt die Daviesfunktion exponentiell ab. Geht diese gegen Null ist
das Ende der Relaxationszone erreicht. In der Regel werden in COSMO-CLM
zehn Gitterpunkte als Relaxationszone veranschlagt.
Der obere Rand des Modellgebiets wird als undurchlässige Schicht definiert,
d.h., es findet kein Massentransport durch diese Randbedingung statt. Die Verti-
kalgeschwindigkeit wird demnach auf 0 gesetzt. Um die Reflexion von Schwe-
rewellen an dieser starren Fläche zu verhindern, wird eine Dämpfungszone im
oberen Modellgebiet eingeführt, in der eine Rayleigh-Dämpfung realisiert wird
(Doms et al., 2011a).
Zur Lösung der Bilanzgleichungen der untersten Modellschichten benötigt
COSMO-CLM die Flussbeziehungen zwischen der Erdoberfläche und der un-
teren Atmosphäre. Diese Flüsse stellen die untere Randbedingung des Modells
dar. Innerhalb eines Klimamodells werden diese Randbedingungen durch ein
Boden-Vegetation-Atmosphären-Transfer Modell beschrieben. Deren Aufbau





Die Wechselwirkungen zwischen dem Boden, der Vegetation und der Atmosphä-
re werden innerhalb eines numerischen Wettervorhersage- oder Klimamodells
in einem SVAT beschrieben. Das SVAT simuliert dabei die Reaktion des Unter-
grunds auf die atmosphärischen Randbedingungen wie Temperatur, ankommen-
de kurz- und langwellige Strahlung, gefallenen Niederschlag, Bodendruck und
Windverhältnisse. Dafür wird der Boden über ein finites Differenzenverfahren
diskretisiert, wodurch der Wärme- und Wassertransport im Erdreich numerisch
berechnet wird. Auf Basis des dadurch neu berechneten Bodenzustands werden
die latenten und sensiblen Wärmeflüsse zwischen der Erdoberfläche und der
Atmosphäre ermittelt, die dem Klimamodell dann als untere Randbedingung
zur Lösung der atmosphärischen Gleichungssysteme dienen. In der vorliegen-
den Arbeit werden TERRA-ML bzw. VEG3D als SVATs verwendet und an
das regionale Klimamodell COSMO 4.21-clm-2 gekoppelt. Deren struktureller
Aufbau sowie die wichtigsten Grundgleichungen sollen im Folgenden näher
beschrieben werden.
3.2.1 VEG3D
VEG3D ist ein Boden-Vegetationsmodell, das von Schädler (1990), aufbauend
auf dem SVAT-Modell von Deardorff (1978), entwickelt wurde. Im Laufe der
Jahre wurde das Boden-Vegetationsmodell am Institut für Meteorologie und
Klimaforschung (IMK-TRO KIT) von Lenz (1996), Grabe (2002), Braun (2005)
und Meissner (2008) weiterentwickelt.
Das SVAT ist aufgeteilt in ein Vegetationsmodell und ein Bodenmodell. Die
turbulenten Wärmeflüsse zwischen der Bodenoberfläche und der Atmosphäre
werden über eine explizite Vegetationsschicht gesteuert, die im Vegetations-
modell beschrieben wird. Dabei wird die Vegetationsschicht als eine homoge-
ne, masselose Schicht, mit einer eigenen Bestandstemperatur, -feuchte sowie
Energie- und Massenbilanz betrachtet. Die Vegetationsschicht absorbiert und
reflektiert dabei einen Teil der einfallenden, kurzwelligen Strahlung (abhängig
vom Pflanzenbedeckungsgrad) und emittiert wiederum langwellige Strahlung
zurück in die Atmosphäre und zum Boden. Sie tauscht fühlbare und latente
Wärme aus und reguliert die Wasserspeicherung durch die Aufnahme von Nie-
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derschlag, Bildung von Tau und dem Entzug von Wasser aus dem Boden über
Wurzeln. Das durch Interzeption gespeicherte Wasser kann dann wiederum
evapotranspiriert werden.
Die im Vegetationsmodell berechneten, zum Boden gerichteten Flüsse, gehen
dann als obere Randbedingung in das Bodenmodell ein. Dieses verarbeitet den
Energieeintrag aus dem Vegetationsmodell weiter und berechnet für die einzelnen
Bodenschichten Temperatur- und Wassergehalte. Ist keine Vegetation vorhanden,
werden die Energieflüsse aus COSMO-CLM direkt an das Bodenmodell weiter-
gegeben. Das Wasser, das den Erdboden erreicht, versickert dort in Abhängigkeit
von der Infiltrationsrate. Die Infiltrationsrate ist von den Eigenschaften des Bo-
dens und dessen Wassergehalt abhängig. Ist der gefallene Niederschlag höher als
die Infiltrationsrate, befüllt das überschüssige Wasser einen Oberflächenspeicher.
Ist der Speicher gefüllt, wird dessen Inhalt als Oberflächenabfluss abgeführt. Der
Transport des versickerten Anteils des Niederschlagswassers im Boden wird
durch die Gravitation, kapillare Kräfte und den Entzug durch Wurzeln bestimmt.
Zusätzlich wurde VEG3D noch um ein Schneemodell erweitert (Grabe, 2002).
Es basiert auf den Schneemodellen der SVATs CLASS (Verseghy, 1991) und
ISBA (Douville et al., 1995). Im Falle von Schneefall wird das Bodenmodell,
ab einer Schneedecke von 0,01m, um eine Schneeschicht erweitert. Diese wird
innerhalb des Modells wie eine weitere, auf der Erdoberfläche aufliegende Bo-
denschicht behandelt, die allerdings eine der Schneeschicht angepasste Dichte,
Wärmeleitfähigkeit und -kapazität hat. Diese Größen sind zeitlich veränderlich
und werden durch Vorgänge wie die Kompaktion der Schneedecke, deren Me-
tamorphose, sowie Schmelz- und Gefrierprozesse innerhalb der Schneeschicht
bestimmt. Durch Berücksichtigung dieser Prozesse kann die Schneetempera-
tur und der Feuchtegehalt am oberen und am unteren Rand der Schneeschicht
berechnet werden. Auf dem Vegetationsbestand aufliegender Schnee führt zu
Änderungen der Vegetationsalbedo, der -emissivität und der turbulenten Wär-
metransferkoeffizienten. Im Folgenden werden die einzelnen Komponenten
näher beschrieben.
Bodenmodell
Innerhalb des Bodenmodells wird die Reaktion des Untergrunds auf den atmo-
sphärischen Energieeintrag berechnet. Zur Lösung der dafür notwendigen Glei-
chungen wird der Boden in ein numerisches Modellgitter unterteilt. Zwischen
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den einzelnen Schichten werden dann der Wasser- und Wärmetransport innerhalb
des Bodens ermittelt. Aufgrund der hier vorliegenden großen Gitterweiten bei
Klimasimulationen können die horizontalen Flüsse in den entsprechenden pro-
gnostischen Gleichungen vernachlässigt werden. Eine Betrachtung der vertikalen
Komponenten ist in diesem Falle ausreichend (Braun, 2005). Über die oberste
Bodenschicht wirken die berechneten Flüsse dann wieder auf die Atmosphäre
zurück. Deren Austausch wird im Vegetationsmodell genauer beschrieben.
Bodentemperatur
Die Bodentemperatur wird anhand einer prognostischen Wärmeleitungsglei-
chung für den diffusiven Wärmefluss ermittelt. Der advektive Transport von
Wärme, Wasserdampf und Luft wird dabei gegenüber der diffusiven Wärmelei-
tung als vernachlässigbar angesehen. Der Einfluss von Phasenumwandlungen
auf die Bodentemperatur wird ebenfalls nicht berücksichtigt (Braun, 2005). Die













wobei cB die volumetrische Wärmekapazität, η der volumetrische Wassergehalt
und λB die Wärmeleitfähigkeit des Bodens sind. cB und λB sind dabei vom
Wassergehalt abhängig. cB berechnet sich aus der Wärmekapazität des trockenen
Bodensubstrates cB,t und der Wärmekapazität von Wasser cw nach
cB(η) = (1−ηs)cB,t +ηcw, [3.10]
wobei ηs der Sättigungswassergehalt ist, der wiederum mit dem Porenvolumen
gleichzusetzen ist.
Die thermische Leitfähigkeit des Bodens λB wird über einen Ansatz von Johansen
(1977) ermittelt. Der Vorteil dieser Methode gegenüber anderen Ansätzen ist,
dass sie auch bei gefrorenen Bedingungen anwendbar ist. Die Wärmeleitfähigkeit
ist dabei ein gewichtetes Mittel aus der Leitfähigkeit des trockenen Bodens λB,t
und der Leitfähigkeit des gesättigten Bodens λB,s
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λB = Ke (λB,s −λB,t)+λB,t . [3.11]
Die Gewichtung erfolgt durch die sogenannte Kersten-Zahl Ke. Diese ergibt







Der Bodenwassergehalt wird in erster Linie durch den Eintrag von Nieder-
schlag aus der Atmosphäre bestimmt. Das infiltrierende Niederschlagswasser
bewegt sich dabei in Mikro- und Makroporen innerhalb des Bodensubstrates,
gesteuert durch die Gravitation und kapillare Kräfte, nach unten. Erreicht der
Bodenwassergehalt durch den Infiltrationsprozess die Größe des Porenvolumens,
ist der Boden wassergesättigt und es wird Abfluss generiert. In VEG3D kann
die Abflussbildung allerdings nur durch einen Oberflächenabfluss beschrieben
werden. Dafür wird der über das Porenvolumen hinausgehende Wassergehalt
einer Bodenschicht der darüber liegenden zugewiesen. Erreicht auch in dieser
der Bodenwassergehalt das Porenvolumen, so vollzieht sich der Prozess wei-
ter bis zur Oberfläche, bis der Boden komplett wassergesättigt ist und keine
Infiltration mehr stattfindet. Das überschüssige Wasser geht daraufhin in den
Oberflächenabfluss mit ein. Der Wasserfluss innerhalb des Bodens kann anhand


















− rW (z), [3.13]
wobei K(η) die hydraulische Leitfähigkeit und ψ(η) das Matrixpotential ist.
rW (z) ist ein Term der die Abnahme des Bodenwassergehalts durch Transpiration
über Pflanzenwurzeln beschreibt. K(η) und ψ(η) sind neben η maßgeblich von
den Eigenschaften der Bodenmatrix abhängig. So steuern die Korngrößenver-
teilung und das Porenvolumen die Adsorptions- und Kapillarkräfte des Bodens,
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die wiederum im Matrixpotential und der hydraulischen Leitfähigkeit zusam-
mengefasst sind. Die Korngrößenverteilung und das Porenvolumen können dabei
zwischen verschiedenen Bodenarten deutlich von einander abweichen. VEG3D
unterscheidet deshalb 16 unterschiedliche Bodentypen, für die bodentypische
Parameter nach den beiden unterschiedlichen Parametrisierungsansätzen von
Cosby et al. (1984) und Van Genuchten (1980) definiert sind. Braun und Schädler
(2005) zeigten jedoch, dass in den meisten Fällen Simulationen mit der Para-
metrisierung nach Van Genuchten (1980) die größten Übereinstimmungen mit
Beobachtungsdaten liefern. Aus diesem Grund wurde in der vorliegenden Arbeit
auch auf diesen Ansatz zurückgegriffen.
Numerische Lösung
Die Gleichungen [3.9] und [3.13] sind nichtlinear und gekoppelt, sodass sie
im Allgemeinen nur numerisch gelöst werden können. In VEG3D wird dazu
ein finites Differenzenverfahren auf einem Modellgitter mit nach unten zuneh-
menden Schichtdicken verwendet. Daraus lassen sich diskretisierte Formen der
Bodentemperatur- und Bodenwassergehaltsgleichungen ableiten, die durch ein
verallgemeinertes semi-implizites Crank-Nicholson-Verfahren gelöst werden
können. Eine detaillierte Beschreibung dieses Lösungsverfahrens ist Schädler
(1990) zu entnehmen.
Als obere Randbedingung für die Berechnung der Temperatur wird dabei der aus
der Energiebilanz der Erdoberfläche berechnete Bodenwärmestrom Q
Q = Sb +Lb − (Hb +Vb) [3.14]
verwendet. Sb ist die kurzwellige und Lb die langwellige Strahlungsbilanz, Hb
der fühlbare und Vb der latente Wärmefluss am Boden. Da die Temperaturen im
tiefen Boden nur eine vernachlässigbare jahreszeitliche Variation aufweisen, wird
als untere Randbedingung ein konstanter klimatologischer Wert als Temperatur
der untersten Bodenschicht verwendet.
Für die Berechnung des Bodenwassergehalts wird der Wassereintrag durch
Infiltration als obere Randbedingung gesetzt. Als untere wird die Gravitations-
flussbedingung angewandt. Diese lässt sich aus der Richards-Gleichung unter








wobei zmax die maximale Bodentiefe ist. Der Abfluss am unteren Modellrand AG
ist demnach
AG = K (η ,zmax) . [3.16]
Vegetationsmodell
Die komplexen Wechselwirkungen zwischen der Atmosphäre und der Erdoberflä-
che können nur angemessen beschrieben werden, wenn der Einfluss der Vegeta-
tion mit berücksichtigt wird. So verändert sie beispielsweise durch Abschattung
und langwellige Austrahlung zum Boden den Strahlungshaushalt der Erdoberflä-
che. Des Weiteren wird die Energiebilanz der Oberfläche in hohem Maße vom
Stomatawiderstand der Pflanzen bestimmt, da dieser die Transpiration regelt.
Darüber hinaus beeinflusst die Vegetation durch ihre Rauigkeitslänge die tur-
bulenten Flüsse der atmosphärischen Grenzschicht. Aus diesem Grund wurde
in VEG3D ein Vegetationsmodell eingebaut, wodurch diese Boden-Vegetation-
Atmosphären-Beziehungen besser beschrieben werden können.
Innerhalb des Vegetationsmodells werden die turbulenten Flüsse zwischen dem
Boden, der Bestandsluft, dem Bestand und der Atmosphäre berechnet, welche
wiederum COSMO-CLM als untere Randbedingung dienen. Dies geschieht über
die Formulierung von Widerstandsgesetzen. Aus einer Bilanzierung der Ener-
gieflüsse werden letztlich die Temperatur und die Feuchte der Bestandsoberfläche
und der Bestandsluft abgeleitet.
Die unterschiedlichen Formen und Verteilungen der Vegetation an der Oberfläche
werden in VEG3D durch zehn unterschiedliche Landnutzungsklassen abgebildet,
in denen vegetationsabhängige Parameter definiert sind. Dabei handelt es sich
um sieben spezifische Landnutzungsklassen, plus jeweils eine zusätzliche Klasse
für Wasser-, unbedecktem Boden, sowie versiegelte Flächen. Die jahreszeitliche
Veränderung der Vegetation wird durch die Verwendung einer neuen Vegetati-




Kopplung zwischen Vegetations- und Atmosphärenmodell
Die Kopplung zwischen der Vegetation und der Atmosphäre findet über die
Berechnung der latenten und sensiblen Wärmeströme am Oberrand der Vege-
tationsschicht statt. Der fühlbare Wärmefluss zwischen der Vegetation und der
Atmosphäre Hveg kann dabei aus dem sensiblen Wärmestrom Hb zwischen dem
Boden und der Bestandsluft und dem Wärmefluss Hf zwischen Bestand und
Bestandsluft bilanziert werden
Hveg = Hb +Hf . [3.17]
Der latente Wärmestrom Vveg ergibt sich aus der Evaporation des Bodens Vb, der
Verdunstung aus dem Interzeptionsspeicher an der Pflanzenoberfläche Vd , sowie
der Transpiration der Pflanzen aus dem Boden durch Wurzeln Vtr,
Vveg =Vb +Vd +Vtr, [3.18]
wobei sich die turbulenten Wärmeströme Hveg, Hb, Hf , Vveg, Vb, Vd und Vtr über
Potenzialgradienten darstellen lassen, die von den spezifischen Widerständen
abhängig sind. Der fühlbare Wärmefluss zwischen der Bestandsluft und der








berechnet. Θa ist die potentielle Temperatur der untersten Atmosphärenschicht,
Θa f ist die potentielle Temperatur der Bestandsluft. rtop stellt den spezifische
Widerstand zwischen Bestandsluft und Atmosphäre dar. Auf deren Berechnung
wird im weiteren Verlauf noch genauer eingegangen. Der latente Wärmefluss





sa f − sa
)
, [3.20]
wobei lw die spezifische Verdampfungswärme von Wasser, sa die spezifische
Feuchte der untersten Atmosphärenschicht und sa f die spezifische Feuchte der
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Bestandsluft sind. Θa und sa werden dem Vegetationsmodell dabei aus COSMO-













sb − sa f
)
. [3.22]
sb ist die spezifische Feuchte und Θb die potentielle Temperatur am Boden. Mit
rb wird der spezifische Widerstand zwischen dem Boden und der Bestandsluft





Θ f −Θa f
)
[3.23]
bestimmt. r f H stellt den spezifischen Widerstand zwischen Bestand und Be-
standsluft für den sensiblen Wärmefluss dar. Θ f ist die potentielle Temperatur der
Vegetation. Diese lässt sich unter Annahme einer masselosen Vegetationsschicht
aus der Energiebilanz der Vegetation über ein Newton-Raphson-Verfahren itera-
tiv bestimmen

















Dabei sind S f die kurzwellige und L f die langwellige Strahlungsbilanz am
Oberrand der Vegetation. Mit Hilfe der daraus ermittelten potentiellen Bestands-








)− sa f ) [3.25]
Vtr = ρlw
1− x f





)− sa f ) [3.26]
bestimmt werden. r f ist der spezifische Widerstand zwischen dem Bestand und
der Bestandsluft für den latenten Wärmefluss. ssat ist die Sättigungsfeuchte und
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x f der benetzte Anteil der Blattoberfläche nach Deardorff (1978). Über den
nicht benetzten Flächenanteil des Blattes (1− x f ), kann Transpiration über die
Wurzeln stattfinden. Der spezifische Stomatawiderstand wird durch die Variable
rs ausgedrückt. Dieser spiegelt den Mechanismus der Verdunstungsregelung von
Pflanzen über das Öffnen und Schließen der Stomata wider.
Strahlungsbilanz
Wie aus Gleichung [3.14] hervorgeht, müssen für die Bilanzierung der Ener-
gieflüsse (Gleichung [3.17] und [3.18]), die kurz- und langwellige Strahlungsbi-
lanzen an der Oberkante der Vegetation vorliegen. Die kurzwellige Strahlungsbi-
lanz S f setzt sich aus der einfallenden Globalstrahlung Stop, dem Pflanzenbede-





σ f Stop. [3.27]
Da die Vegetation sowohl in die Atmosphäre, wie auch zum Boden hin langwel-
lige Strahlung emittiert, setzt sich die langwellige Strahlungsbilanz L f aus
L f = σ f
((
Ltop +
εbσT 4b +(1− εb)ε f σT 4f




ε f σT 4f +(1− ε f )Ltop
+
ε f σT 4f +(1− ε f )εbσT 4b
εb + ε f − εbε f
))
[3.28]
zusammen. Ltop ist die einfallende langwellige Strahlung, σ die Stefan-Boltzmann
Konstante. ε f und εb sind das Emissionsvermögen der Vegetation und des Bo-
dens, εb ist vom Bodenwassergehalt abhängig.
Widerstände
Zur Lösung der einzelnen Energieflussgleichungen (Gleichungen [3.19] bis
[3.26]), müssen die jeweiligen spezifischen Widerstände berechnet werden. Der
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Widerstand rtop am Oberrand der Vegetation beruht auf der Annahme, dass die
bodennahe Windgeschwindigkeiten innerhalb der Prandtl-Schicht ein logarith-
misches Profil aufweisen. Aus der Monin-Obuchov-Ähnlichkeitstheorie ergibt









wobei z die Höhe über Grund, z0 die Rauigkeitslänge und Ψ die Stabilitätsfunk-
tion nach Businger et al. (1971) für fühlbare Wärme sind. u∗ ist die Schubspan-
nungsgeschwindigkeit, k die Karman-Konstante (k = 0.4) und L∗ die Monin-



















wobei za die Höhe der untersten Atmosphärenschicht in COSMO-CLM und d
die Verdrängungshöhe sind. Die Berechnung des spezifischen Widerstandes am















ab. ua f stellt die Windgeschwindigkeit im Bestand dar. Der Widerstand r f zwi-
schen der Oberfläche der Pflanze und der Bestandsluft wird nach Thom (1972)





berechnet. Aus r f kann dann wiederum der spezifische Widerstand r f H berechnet
werden. ST gibt dabei das Verhältnis des transpirierenden Blattflächenanteils
zum LAI nach






an. Die Berechnung des Stomatawiderstands rs wird aus Deardorff (1978) und












Dabei ist rs,min ein minimaler Stomatawiderstand, der selbst unter optimalen
Umweltbedingungen nicht unterschritten wird. Smax stellt eine von der Jahreszeit
abhängige, maximale kurzwellige Einstrahlung dar, wohingegen Stop die tatsäch-
liche kurzwellige Einstrahlung repräsentiert. ηres ist der residuale Wassergehalt
am permanenten Welkepunkt und xroot die Wurzeldichtefunktion nach Lenz













berechnet. a, b, c sind landnutzungsabhängige Parameter, deren genaue Herlei-
tung aus Lenz (1996) entnommen werden kann. zr,max ist die maximale Durchwur-
zelungstiefe. Mit Hilfe von Gleichung [3.35] wird zwischen der Erdoberfläche
und zr,max ein landnutzungsabhängiges Wurzeldichteprofil angelegt. Beispie-
le von Wurzeldichteprofilen verschiedener Landnutzungsklassen werden von
Braun (2005) zusammengestellt. Daraus ist zu erkennen, dass bei flachwur-
zelnden Landnutzungsarten wie z.B. Wiesen, die größte Wurzeldichte in den
oberflächennahen Bodenschichten zu finden ist. Dies hat zur Folge, dass mehr
Wasser aus den oberen Schichten transpiriert wird als aus den unteren, wo die
Wurzeldichte nur noch sehr gering ist. Bei tiefer wurzelnden Landnutzungsarten,
wie beispielsweise Wäldern, ist das Maximum des Wurzeldichteprofils hingegen
nach unten verlagert. Die Wurzeln sind daher in der Lage, mehr Wasser aus
tieferen Schichten zu transpirieren. Die Abnahme des Bodenwassergehalts durch
Transpiration verläuft homogener auf alle Schichten verteilt als bei flachwur-
zelnden Landnutzungsklassen. Ist die Transpiration jedoch so hoch, dass der
Wassergehalt einer Bodenschicht unter den permanenten Welkepunkt fällt, wird
mehr Wasser aus anderen Bodenschichten verdunstet. Dies gilt auch wenn die
Wurzeldichte in diesen Schichten geringer ist. Durch die so vorgenommene
Normierung in Gleichung [3.36] kann die Transpiration bei hohen Verdunstungs-
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raten länger aufrecht erhalten werden. Transpiration aus Bodentiefen die größer
sind als zr,max ist hingegen nicht möglich
z=zr,max∫
z=0
xroot(z)dz = 1. [3.36]
Berechnung von u∗ und ua f
Zur Berechnung der latenten und fühlbaren Wärmeströme zwischen der Vege-
tation und der Atmosphäre (Gleichung [3.19] und [3.20]), muss zunächst die



















berechnet werden.vza ist die Windgeschwindigkeit in der untersten Atmosphä-
renschicht,vz0 die Geschwindigkeit in Höhe der Rauigkeitslänge. Mit Hilfe von
u∗ kann nun die Windgeschwindigkeit im Bestand ua f ermittelt werden, anhand
derer dann die Widerstände rb und r f über
ua f = cvegu∗ [3.38]
ausgerechnet werden können. cveg ist dabei ein landnutzungsabhängiger Be-
standsparameter, der anhand einer Methode von Lenz (1996) bestimmt
werden kann.
Numerische Lösung
Um Gleichung [3.37] zur Berechnung der Schubspannungsgeschwindigkeit u∗
lösen zu können muss jedoch zunächst die Monin-Obuchov-Länge L∗ ermittelt
werden. Diese kann aus Gleichung [3.39] iterativ bestimmt werden, wobei ua ist
die Windgeschwindigkeit in der untersten Atmosphärenschicht.
Mit Hilfe von L∗ kann nun die Schubspannungsgeschwindigkeit u∗ berechnet
werden, mit welcher wiederum die spezifischen Widerstände rtop, rb, r f und
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r f H , über ua f bestimmt werden können. In den Gleichungen [3.17] bis [3.26]
zur Bilanzierung der turbulenten Wärmeflüsse, verbleiben sa f und Θa f als ein-
zige unbekannte Variablen, welche dann durch einfache Umformungen dieser











































TERRA-ML ist das Boden-Vegetationsmodell, das standardmäßig in COSMO-
CLM implementiert ist (Schrodin und Heise, 2002). Es besteht aus einem
Bodenmodell, das sowohl über einen aufliegenden Interzeptions- wie einen
Schneespeicher verfügt. Zur Beschreibung der Vegetation an der Erdoberflä-
che nutzt TERRA-ML 243 unterschiedliche Landnutzungsklassen, die durch
den ECOCLIMAP2-Datensatz zur Verfügung gestellt werden (Kaptue Tchuente
et al., 2010). Dabei werden versiegelte Flächen sowie Wasser- und Schnee-
flächen gesondert betrachtet. Innerhalb einer Gitterzelle können verschiedene
Landnutzungsarten vertreten sein. Vegetationsabhängige Parameter wie z.B. der
Blattflächenindex und die Vegetationsbedeckung werden deshalb aus einem
gewichteten Flächenmittel dieser Landnutzungsklassen berechnet. Deren jahres-
zeitliche Veränderung wird über die gleiche Vegetationsfunktion ermittelt wie in
VEG3D (Abschnitt 4.3).
Fällt Regen im Modellgebiet, wird dieser im Interzeptionsspeichers aufgefangen
und gesammelt (Doms et al., 2011b). Sobald dieser Speicher maximal gefüllt ist,
führt jeder weitere Niederschlag zu einer Infiltration von Wasser ins Erdreich.
Überschreitet die Infiltrationsrate die Wasseraufnahmefähigkeit des Bodens, wird
Oberflächenabfluss generiert. Die maximal mögliche Infiltrationsrate ist vom
Bodentyp und der Wassersättigung abhängig. Übersteigt der Wassergehalt einer
Bodenschicht deren Feldkapazität, wird die überschüssige Wassermenge dem
Modell als Bodenabfluss entnommen. Wie auch in VEG3D ist kein lateraler
Fluss zwischen einzelnen Bodensäulen möglich.
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Bei Schneefall wird der Schneespeicher des Modells befüllt. Analog zu VEG3D
wird TERRA-ML ab einer Schneehöhe von 0,01m um eine Schneeschicht erwei-
tert, für die eine eigene Schneetemperatur implizit berechnet wird. Im Gegensatz
zu VEG3D kann in TERRA-ML eine Gitterzelle auch partiell mit Schnee be-
deckt sein. Des Weiteren werden im Modell die Veränderung der Schneealbedo
und der Schneedichte durch Alterungsprozesse berücksichtigt.
Bodentemperatur
Das Bodenmodell ist in mehrere Schichten aufgeteilt, wobei die Temperatur in
der untersten Schicht auf einen konstanten klimatologischen Wert gesetzt wird. In
den darüber liegenden Schichten werden Veränderungen in der Bodentemperatur














berechnet. Die thermische Leitfähigkeit des Bodens λB ist nicht vom Boden-
wassergehalt abhängig. Diese wird mit Hilfe eines konstanten Wassergehalts
parametrisiert, der vom jeweiligen Bodentyp abhängt und damit im Jahresverlauf
unveränderlich ist. Die volumetrische Wärmekapazität cB setzt sich wiederum
aus der Wärmekapazität des trockenen Bodensubstrates ct und der Wärmekapa-
zität von Wasser cw und Eis ce zusammen (Doms et al., 2011b)
cB = ct + cw + ce. [3.41]
Bodenwassergehalt
Für die Berechnung des Wassertransports im Untergrund werden die Boden-
schichten in hydrologisch aktive und nicht-aktive Schichten unterteilt. Die oberen
Schichten stellen die hydrologisch aktiven Schichten dar, in denen der Wasser-
transport durch die Richards-Gleichung explizit gelöst wird (Gleichung [3.13]).
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Die hydraulische Leitfähigkeit K wird nach Rijtema (1969) über folgenden
Ansatz parametrisiert.







K0 und K1 sind bodentypabhängige Konstanten. wpv stellt das Porenvolumen
dar, wad p einen sogenannten Lufttrockenheitspunkt und wl den Wassergehalt in
einer Bodenschicht. Am unteren Ende der letzten hydrologisch aktiven Schicht
wird, wie in VEG3D, eine Gravitationsflussbedingung (Gleichung [3.16]) an-
gewandt. Dieser Wasserausfluss hat keinen Einfluss auf den Bodenwasserge-
halt der hydrologisch nicht-aktiven Schichten. In ihnen wird der Wasserge-
halt auf dem Niveau der untersten aktiven Schicht gehalten. Die Gleichungen
[3.42] und [3.13] finden aus diesem Grund dort keine Anwendung. In der Regel
werden in TERRA-ML die beiden untersten Bodenschichten als hydrologisch
nicht-aktiv behandelt.
Die Berechnung des Bodenwassergehalts wird im Modell für fünf verschiedene
Bodentypen durchgeführt, für die bodenspezifische Parameter wie Porenvolumen,
Wärmekapazität und hydraulische Leitfähigkeit definiert sind. Zusätzlich wird
jeweils eine Fels-, Eis- und Wasserklasse berücksichtigt. Veränderungen in der
Bodentemperatur werden nur für die Felsklasse berechnet, ein Wassertransport
findet hingegen in allen dreien nicht statt. Bei Eis wird die Temperatur auf
einem konstanten Niveau gehalten, bei Wasser wird die Temperatur aus den
Randbedingungen übernommen.
Kopplung mit der Atmosphäre
Auf Basis der Gleichungen [3.40] bis [3.42] berechnet das SVAT die Boden-
temperaturen und Feuchtegehalte in allen Schichten des Modells. Die Tempe-
ratur und der Wassergehalt in der obersten Bodenschicht Ts f c und qs f c dienen
COSMO-CLM zur Berechnung der turbulenten Wärmeflüsse zwischen dem Bo-
den und der Atmosphäre (Doms et al. (2011b)). Im Gegensatz zu VEG3D wird
der Austausch der turbulenten Flüsse also nicht über eine Vegetationsschicht
geregelt, sondern vollzieht sich direkt zwischen Boden und Atmosphäre. Der
fühlbare Wärmestrom Hcos wird über
Hcos = ρch | v |
(





ermittelt. | v | ist die Windgeschwindigkeit, ch der turbulente Wärmetransferko-
effizient und Ta die Temperatur der untersten Atmosphärenschicht. Der latente
Wärmefluss Vcos wird mit der Gleichung
Vcos = ρcq | v |
(
qs f c −qv
)
[3.44]
beschrieben. qs f c ist die spezifische Feuchte an der Erdoberfläche, cq der turbu-
lente Transferkoeffizient für Feuchte. qs f c leitet sich aus der Verdunstung des
Bodens, des Interzeptionsspeichers und der Transpiration der Pflanzen ab.
Die Evapotranspiration des Bodens wird nach einem Ansatz von Dickinson
(1984) bestimmt. Dabei wird die Verdunstungsrate über die potentielle Ver-
dunstung Epot für die Temperatur Ts f c berechnet. Die Menge an verdunstetem
Wasser wird allerdings durch einen maximal möglichen Feuchtefluss durch die
Erdoberfläche begrenzt. Dieser ist wiederum vom Bodentyp abhängig. Die Ver-
dunstung des Interzeptionsspeichers folgt dem gleichen Prinzip. Die verdunstete
Wassermenge wird in diesem Fall durch die Größe des Speichers limitiert. Für
die Parametrisierungen der Transpiration werden innerhalb von TERRA-ML ver-
einfachende Annahmen aufgestellt. Zum einen wird die Temperatur der Pflanzen
mit der Bodenoberflächentemperatur gleichgesetzt. Zum anderen wird angenom-
men, dass der Feuchtefluss zwischen der Pflanze und der Bestandsluft gleich
dem Fluss zwischen der Bestandsluft und der darüber liegenden Atmosphäre ist.
Durch diese Vereinfachungen kann die Pflanzentranspiration Tr wie folgt nach
Dickinson (1984)






ra + r f
)−1 [3.45]
berechnet werden. ra ist dabei der Widerstand der Atmosphäre, r f der Widerstand
der Pflanzenoberfläche, deren Herleitung Doms et al. (2011b) zu entnehmen ist.
3.2.3 Unterschiede zwischen TERRA-ML und VEG3D
Wie aus den Abschnitten 3.2.1 und 3.2.2 zu entnehmen ist, weisen VEG3D
und TERRA-ML große Ähnlichkeiten auf. Die grundlegenden Gleichungen
für die Berechnung der Bodentemperaturen und des Wassergehalts stimmen
in beiden Modellen weitestgehend überein. So wird die zeitliche Veränderung
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der Bodentemperatur in VEG3D und in TERRA-ML jeweils durch eine pro-
gnostische Wärmeleitungsgleichung für den diffusiven Wärmefluss beschrieben
(Gleichung [3.9] und [3.40]) und der Transport von Wasser durch das Erd-
reich wird aus der Richards-Gleichung abgeleitet (Gleichung [3.13]). Das innere
Gerüst beider SVATs ist also sehr ähnlich. Dennoch werden in beiden Boden-
Vegetationsmodellen einzelne Prozesse im Detail unterschiedlich umgesetzt. Der
bedeutendste Unterschied im strukturellen Aufbau beider SVATs liegt in der
Behandlung der Vegetation. Während in VEG3D eine explizite Vegetations-
schicht zwischen der Bodenoberfläche und der Atmosphäre implementiert ist,
fehlt eine vergleichbare Schicht in TERRA-ML. Die gesamten Austauschpro-
zesse zwischen dem Untergrund und der Atmosphäre werden in VEG3D über
diese Schicht gesteuert, wohingegen in TERRA-ML diese Prozesse direkt über
die Erdoberfläche von statten gehen. So wird in TERRA-ML, im Gegensatz
zu VEG3D, angenommen, dass die Temperatur der Vegetation den gleichen
Wert annimmt wie in der obersten Bodenschicht. Auf Basis dieser Temperatur
werden die turbulenten Wärmeflüsse berechnet. Der Einfluss der Pflanzen auf die
Wärmeströme wird demnach nicht berücksichtigt. Die eingebaute Vegetations-
schicht in VEG3D wirkt sich nicht nur auf den Austausch turbulenter Flüsse aus,
sondern verändert durch die abschirmende Wirkung der Pflanzendecke auch die
Strahlungsbilanz der Erdoberfläche. In VEG3D wird dadurch sowohl der Eintrag
an direkter kurzwelliger Strahlung vermindert, als auch der Betrag der langwelli-
gen Ausstrahlung des Bodens reduziert. Diese Effekte sind in TERRA-ML nicht
zu beobachten.
Ein weiterer Unterschied zwischen VEG3D und TERRA-ML ist eine unterschied-
liche Parametrisierung der Bodenwärmeleitfähigkeit. Eine unterschiedliche Be-
handlung dieser Leitfähigkeit kann gewisse Auswirkungen auf die zeitliche
Entwicklung der Bodentemperaturen haben. Ist der Bodenwärmestrom in den
Untergrund gerichtet, so wird bei einer hohen Leitfähigkeit Wärme schneller in
tiefere Bodenschichten geleitet, als bei einer geringeren. Zeigt der Bodenwär-
mestrom wiederum zur Oberfläche hin, wird Wärme schneller aus tiefen Boden-
schichten nach oben transportiert. Eine hohe Leitfähigkeit hat somit schnelle
Veränderungen der Bodentemperaturen zur Folge. In VEG3D wird die Wärme-
leitfähigkeit des Bodens nach Johansen (1977) parametrisiert. Aus Gleichung
[3.11] geht hervor, dass die Leitfähigkeit vom Bodenwassergehalt abhängig ist.
Je höher dieser ist, desto größer wird die Bodenwärmeleitfähigkeit. In TERRA-
ML wird die Wärmeleitfähigkeit des Bodens hingegen als zeitliche Konstante
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parametrisiert, die unabhängig vom Wassergehalt ist (Gleichung [3.40]). Dadurch
entstehen im Jahresverlauf voneinander abweichende Wärmeleitfähigkeiten in
beiden SVATs, was zu einem unterschiedlich schnellen Wärmetransport im
Boden führt. Weist der Boden einen hohen Wassergehalt auf, nimmt die Wärme-
leitfähigkeit in VEG3D einen höheren Wert an als in TERRA-ML. Ist der Boden
hingegen trocken, ist die Leitfähigkeit in TERRA-ML höher. Die Entwicklung
der Bodentemperaturen nimmt daher in beiden Modellen einen unterschiedlichen
Verlauf ein.
Eine zusätzliche Abweichung in der Modellstruktur beider SVATs ist die unter-
schiedliche Parametrisierung der Wurzeln. In TERRA-ML werden die Wurzel-
tiefen aus dem ECOCLIMAP2-Datensatz abgeleitet. Dieser beinhaltet räumlich
hoch aufgelöste Informationen über die Verteilung der Wurzeltiefen in Westafri-
ka. Innerhalb VEG3D wird die Tiefe der Wurzeln durch eine Parametrisierung
nach Lenz (1996) ermittelt. Die daraus berechneten Wurzeltiefen liegen in West-
afrika zwischen 1.55m und 1.7m. In TERRA-ML reichen die Wurzeln in diesem
Gebiet hingegen nur halb so tief (0.775m - 1.0m).
Ein großer Vorteil der Wurzeldichtefunktion nach Lenz (1996) ist jedoch, dass
die Wasserentnahme aus dem Boden durch Wurzeln abhängig von der Land-
nutzung parametrisiert ist. So entziehen flachwurzelnde Pflanzen dem Boden
hauptsächlich Wasser aus den oberen Schichten, wohingegen tiefwurzelnde
Pflanzen vornehmlich Wasser aus tieferen Bodenschichten aufnehmen. Jeder
Pflanzentyp hat somit seine bevorzugte Bodentiefe, aus der er Wasser entnimmt.
Fällt diese Schicht allerdings trocken, werden die Pflanzen gezwungen, vermehrt
Wasser aus anderen Schichten, bis hin zu ihrer maximalen Wurzeltiefe, aufzuneh-
men. Dieses Verhalten kann durch die Wurzeldichtefunktion in VEG3D simuliert
werden (Gleichung [3.35]). Im Laufe einer Trockenzeit transpirieren flachwur-
zelnde Pflanzen somit zunächst aus ihren bevorzugten oberen Bodenschichten
bis diese austrocknen. Anschließend steigt die Wasserentnahme aus tieferen
Bodenschichten an. Während einer Trockenzeit trocknen deshalb innerhalb einer
VEG3D Simulation zunächst die oberen Bodenschichten aus, bevor der Wasser-
gehalt auch in tieferen Schichten abnimmt. In TERRA-ML hingegen entziehen
die Pflanzen aus allen Schichten, bis hin zur maximalen Wurzeltiefe, die gleiche
Menge Wasser. Der Wassergehalt nimmt somit in allen Schichten gleichmäßig ab.
Die zeitliche Entwicklung des Bodenwassergehalts während einer Trockenzeit
kann sich daher zwischen VEG3D und TERRA-ML unterscheiden.
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Diese beschriebenen Unterschiede in den Modellstrukturen beider SVATs können
also zu gewissen Abweichungen in den Simulationsergebnissen führen. Weitere
Unterschiede zwischen VEG3D und TERRA-ML, deren Einfluss auf die Simu-
lationsergebnisse jedoch geringer ist, liegen in der Berechnung des Abflusses,
der Parametrisierung der hydraulischen Leitfähigkeit und der Schneebedeckung.
Während in VEG3D nur Oberflächenabfluss generiert werden kann, tritt in
TERRA-ML auch unterirdischer Abfluss auf, sobald die Feldkapazität über-
schritten wird. Des Weiteren werden für die Parametrisierung der hydraulischen
Leitfähigkeit in beiden SVATs unterschiedliche Ansätze gewählt. In VEG3D
wird die Parametrisierung von Van Genuchten (1980) verwendet, während in
TERRA-ML der Ansatz von Rijtema (1969) Anwendung findet. Darüber hinaus
ist es in TERRA-ML möglich, dass eine Gitterzelle nur partiell von Schnee
bedeckt wird. In VEG3D ist dies hingegen nicht möglich.
3.3 OASIS3-MCT
OASIS3-MCT ist eine Software, die zur Kopplung von Modellen, die unter-
schiedliche Komponenten des Klimasystems beschreiben, wie Atmosphären-,
Ozean- und Boden-Vegetationsmodelle, verwendet werden kann. Die Entwick-
lung des Kopplers wird seit 1991 vom Centre Europeen de Recherche et de
Formation Avencee en Calcul Scientifique (CERFACS) in Toulouse, Frankreich,
betrieben. Eine erste Version des OASIS-Kopplers nutzten Terray et al. (1995)
zur Kopplung eines Ozeanmodells mit einem Atmosphärenmodell für Simu-
lationen im tropischen Atlantik. Seit dieser Zeit fanden Weiterentwicklungen
von OASIS in zahlreichen wissenschaftlichen Projekten wie z.B. im Coupled
Model Intercomparison Project 5 (CMIP5) rege Anwendung (Valcke, 2013). In
der aktuellen Version des Kopplers wurde OASIS, mit dem Model Coupling
Toolkit (MCT) des Argonne National Labratory in den USA, zu OASIS3-MCT
verbunden (Larson et al., 2005). Bei MCT handelt es sich um eine Reihe von
Softwarepaketen, die einen parallelen Austausch von Informationen zwischen
gekoppelten Modellen unterstützt. Der Vorteil einer Kombination von OASIS mit
MCT ist, dass im Vergleich zu den Vorgängerversionen eine Kopplung komplett
parallelisiert abläuft: Austauschfelder parallelisierter Kopplungsmodelle können
via Message Passing Interface (MPI) nun direkt zwischen Teilprozessen der
Modelle ausgetauscht werden und müssen nicht wie zuvor zusammengefasst
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werden. OASIS3-MCT funktioniert dabei wie eine Kopplungsbibliothek, deren
Funktion der Austausch und die Interpolation von Feldern zwischen gekoppelten
Modellen ist (Valcke et al., 2013). Es existiert daher kein eigenes OASI3-MCT
Executable. Damit jedoch eine Kopplung mit OASIS3-MCT überhaupt erst ge-
lingen kann, müssen in den Quellcode der zu koppelnden Modelle spezifische
OASIS3-MCT Befehle eingebaut werden. Eine Übersicht über deren Funktion
wird im nächsten Unterkapitel gegeben.
3.3.1 Prinzip der Kopplung
Bei der Kopplung eines Atmosphärenmodells mit einen Boden-Vegetationsmodell
durch OASIS3-MCT werden beide Programme gewissermaßen eigenständig
betrieben. D.h., beide Modelle führen ihre Berechnungen separat voneinander
durch. An gewissen Stellen dieser Berechnungen benötigen die einzelnen Kopp-
lungsmodelle jedoch Informationen vom jeweils anderen Modell. Ein Atmosphä-
renmodell ist auf Informationen über den Zustand des Bodens und der Vegetation
angewiesen, um die Gleichungssysteme der unteren Atmosphärenschichten zu
lösen (Abschnitt 3.1). Ein SVAT braucht im Gegenzug Informationen über die
Verhältnisse in der Atmosphäre, da diese den Antrieb für Veränderungen des
Bodenzustandes bilden (Abschnitt 3.2). Diese nötigen Informationen sind in
Feldern unterschiedlicher Variabeln enthalten. Da beide Modelle allerdings ei-
genständig laufen, wissen sie rein formal nichts über die Existenz des anderen
Programms (Valcke, 2013). Der Austausch der Variabeln muss daher von einer
übergeordneten Instanz durchgeführt werden, die alle Prozesse in den Modellen
überblickt. Diese Funktion wird von OASIS3-MCT ausgefüllt. Dafür muss zu
Beginn einer gekoppelten Simulation zunächst die Kopplung initialisiert werden,
was durch den Einbau des OASIS spezifischen ’prism-init-comp-proto’ Befehl
in den Quellcode beider Modelle durchgeführt wird (Valcke et al., 2013). Die-
ser Befehl definiert einen sogenannten Hauptkommunikator, der alle Prozesse
der Kopplung umfasst, also den kompletten Überblick über beide Modelle hat.
Die beiden eigenständig betriebenen Modelle sind dann als eine Teilmenge des
Hauptkommunikators zu betrachten und werden lokale Kommunikatoren ge-
nannt. Innerhalb eines solchen lokalen Kommunikators sind alle Teilprozesse
eines Kopplungsmodells zusammengefasst.
Sobald die Kopplung initialisiert ist, können durch den ’prism-def-var-proto’
Befehl die Felder definiert werden, die zwischen den Teilmodellen ausgetauscht
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werden sollen. Dafür muss dem Hauptkommunikator jedoch zuerst die Gitter-
struktur bekannt sein, auf die die einzelnen Kopplungsmodelle diskretisiert sind.
Diese Informationen sind in den externen Dateien grids.nc und masks.nc ein-
getragen. grids.nc beinhaltet die Längen- und Breitengrade aller Gittermittel-
und Eckpunkte beider Modelle. Die Kopplungsmodelle können somit auf un-
terschiedlichen Modellgittern und Auflösungen betrieben werden. In masks.nc
können über eine Maske alle Gitterpunkte angelegt werden, die an einer Kopp-
lung teilnehmen sollen.
Um einen parallelisierten Austausch der Felder zwischen Teilprozessen der
Modelle ermöglichen zu können, muss OASIS3-MCT die Aufteilung dieser
Teilprozesse mitgeteilt werden. Dabei wird jedem Teilprozess ein globaler In-
dex im Hauptkommunikator zugeordnet. Dies wird über den OASIS-Befehl
’prism-def-partition-proto’ ausgeführt. In OASIS3-MCT kann zwischen drei un-
terschiedlichen Partitionierungen ausgewählt werden (Apple, Box und Orange)
(Valcke et al., 2013). Bei der Kopplung von COSMO-CLM mit VEG3D wird
die Box-Partitionierung verwendet.
Werden nun im Programmcode die Stellen erreicht, an denen die Kopplungs-
modelle die Informationen vom jeweils anderen Modell benötigen, werden die
zuvor definierten Felder über den Hauptkommunikator ausgetauscht. Dieser Vor-
gang wird durch die Befehle ’prism-put-proto’ und ’prism-get-proto’ ausgeführt.
Soll ein Feld von einem Modell gesendet werden, wird ’prism-put-proto’ im
Quellcode aufgerufen. Im anderen Kopplungsmodell muss ein entsprechender
’prism-get-proto’Befehl eingebaut sein der den Empfang dieses Feldes regelt.
Die Kopplung wird am Ende einer Simulation wiederum durch einen ’prism-
terminate-proto’ Befehl beendet.
3.3.2 Sequentielle und synchrone Kopplung
Die Kopplung zweier Modelle kann entweder sequentiell oder synchron durch-
geführt werden. Bei einer sequentiellen Kopplung wirkt der ’prism-get-proto’
Befehl blockierend (Valcke, 2013). D.h., sobald ein Modell den Punkt erreicht
an dem es Felder des anderen Modells empfangen soll, wartet es so lange bis
das sendende Modell die nötigen Größen berechnet hat und diese durch den
’prism-put-proto’ Befehl verschickt. Nachdem es die entsprechenden Felder
erhalten hat, fährt es mit seinen Berechnungen fort. Auf eine Kopplung zwischen
einem Atmosphärenmodell und einem SVAT bezogen bedeutet dies, dass ein
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Atmosphärenmodell nur solange rechnet, bis es Informationen über den Bodenzu-
stand braucht. Dafür sendet es die atmosphärischen Bedingungen an das Boden-
Vegetationmodell, welches daraufhin gestartet wird. Dieses liest zu Beginn seiner
Berechnungen die Felder aus dem Atmosphärenmodell ein und berechnet auf
Basis dieser Werte einen neuen Bodenzustand. Am Ende eines Zeitschrittes sen-
det das SVAT diese Bedingungen dann wieder an das Atmosphärenmodell. Erst
wenn dieses die Informationen aus dem Boden-Vegetationsmodell empfangen
hat, setzt es seine Berechnungen fort. Das SVAT wartet nun wiederum solange,
bis das Atmosphärenmodell einen neuen Atmosphärenzustand berechnet hat
und diesen im nächsten Zeitschritt wieder versendet. Während ein Modell läuft,
wartet sozusagen immer das andere. Die Ausnutzung der Rechnerressourcen
ist in diesem Fall nicht ideal. Mit einer synchron durchgeführten Kopplung
kann dies allerdings verbessert werden. Der ’prism-get-proto’ Befehl hat dabei
keine blockierende Wirkung mehr. Damit dies funktionieren kann, müssen den
gekoppelten Modellen die notwendigen Felder bereits bei Erreichen des ’prism-
get-proto’ Befehls zur Verfügung stehen. Auf eine Atmosphärenmodell-SVAT
Kopplung übertragen bedeutet dies, dass dem SVAT genau die Austauschfelder
zum Beginn der Simulation vorliegen müssen, die erst im Laufe des ersten Zeit-
schritts im Atmosphärenmodell berechnet werden. Das Gleiche gilt umgekehrt
für das Atmosphärenmodell. Aus diesem Grund wird zunächst eine sequen-
tielle Simulation über einen Zeitschritt durchgeführt, innerhalb welcher die
entsprechenden Felder berechnet werden. Diese werden in OASIS-spezifische
Restartdateien geschrieben, die bei einer synchronen Kopplung zu Beginn der
Simulation durch den ’prism-get-proto’ Befehl von den Modellen eingelesen
werden können (Valcke et al., 2013). Auf Basis dieser Felder führen die beiden
Modelle sodann ihre Berechnungen durch und versenden zuletzt ihre jeweiligen
Austauschfelder. Zu Beginn des nächsten Zeitschritts werden durch den ’prism-
get-proto’ Befehl, dann in beiden Modellen diese Austauschfelder eingelesen,
welche noch im Zeitschritt zuvor vom jeweils anderen Modell berechnet und
versendet wurden. Im Gegensatz zu einer sequentiellen Kopplung besteht somit
ein zeitlicher Versatz von einem Zeitschritt zwischen einem ’prism-put-proto’
Befehl und einem korrespondierenden ’prism-get-proto’ Befehl. Da jedoch bei
einer synchronen Kopplung die einzelnen Modelle gleichzeitig betrieben werden
und somit nicht mehr aufeinander warten müssen, kann die Laufzeit einer Simu-
lation auf die Rechenzeit des langsameren Modells reduziert werden (Valcke,




Das Setup einer OASIS3-MCT Kopplung und deren Ablauf wird in einer ex-
ternen Textdatei namens namcouple definiert (Valcke et al., 2013). Diese funk-
tioniert ähnlich wie eine Fortran-namelist innerhalb derer verschiedene Kon-
figurationen einer Kopplung ausgewählt werden können. Die Textdatei ist in
zwei Bereiche aufgeteilt. Im ersten Teil wird der Ablauf der Kopplung festgelegt.
Dabei wird die Anzahl der Modelle aufgezählt, die an der Kopplung beteiligt
sind und der Name ihrer Executables festgelegt. Des Weiteren wird die Lauf-
zeit der Simulation in Sekunden angegeben. Im zweiten Abschnitt werden für
jedes ausgetauschte Feld die Kopplungsbedingungen beschrieben. Zunächst wer-
den jedem Austauschfeld OASIS-spezifische Namen zugewiesen. Anschließend
wird die Größe und die Struktur der Modellgitter angegebenen auf dem die
Felder definiert sind. Im Fall einer synchronen Kopplung muss ein sogenannter
’lag’-Zeitschritt festgelegt werden, der den zeitlichen Versatz zwischen einem
’prism-put-proto’ und einem ’prism-get-proto’ Befehl bestimmt. Der Name der
OASIS-spezifischen Restartdatei wird ebenfalls in namcouple angegeben. Dar-
über besteht in OASIS3-MCT die Möglichkeit, einzelne Felder nur zu gewissen
Zeitpunkten auszutauschen. Diese Zeitpunkte werden durch ein entsprechendes
Austauschintervall gesetzt.
Wie bereits erwähnt wurde, können durch OASIS3-MCT Modelle miteinander
gekoppelt werden, die mit unterschiedlichen Auflösungen und Gitterstrukturen
betrieben werden. Dafür müssen jedoch Felder, die auf dem Gitter eines Modells
definiert sind, auf das Gitter des anderen übertragen werden. Dies wird innerhalb
von OASIS3-MCT mit Hilfe von Transformations- und Interpolationsverfahren
umgesetzt. Welche dieser Verfahren bei einer Kopplung verwendet werden sollen,
wird ebenfalls in der namcouple Datei festgelegt. In der vorliegenden Dissertati-
on werden zwei unterschiedliche Interpolationsverfahren angewandt, die auf dem
’Spherical Coordinate Remapping and Interpolation Package’ (SCRIP) des Los
Alamos National Labratory in den USA, beruhen (Jones, 1999). Zum einen wird
für die Simulationen, bei denen die Gitterstruktur beider Modellkomponenten
identisch ist, eine ’distance weighted nearest neighbour’ Methode benutzt. Dies
trifft mit Ausnahme der Rechnungen in Abschnitt 5.4 auf alle durchgeführten
Simulationen zu. Bei diesem Verfahren wird der Wert eines Feldes an einem
Gitterpunkt des ersten Modells auf den exakt gleichen Gitterpunkt des zweiten
Modells übertragen. Es findet daher keine Interpolation im eigentlichen Sinne
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statt, sondern es kommt nur zu einem einfachen Datenaustausch. Die Ergeb-
nisse einer Simulation bei der das Boden-Vegetationsmodell in einer höheren
Auflösung betrieben wird als das Atmosphärenmodell, werden in Abschnitt 5.4
beschrieben. Die Gitterpunkte des SVATs stimmen in diesem Fall nicht mehr
mit den Gitterpunkten von COSMO-CLM überein, was eine Interpolation der
ausgetauschten Felder, zwischen den jeweiligen Gittern, nötig macht. Dafür wird
ein bilineares Interpolationsverfahren verwendet.
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Im Rahmen der vorliegenden Dissertation soll der Einfluss der Wechselwirkun-
gen zwischen Boden, Vegetation und Atmosphäre auf die dekadische Vorhersag-
barkeit des Westafrikanischen Monsuns untersucht werden. Dabei beeinflussen
die Eigenschaften des Bodens und der Vegetation die Strahlungsbilanz der Erd-
oberfläche und steuern den Austausch latenter und sensibler Wärme zwischen
dem Untergrund und der Atmosphäre. Innerhalb eines Klimamodells werden
diese Wechselwirkungen in einem SVAT beschrieben. Die Darstellung dieser
Wechselwirkungen kann sich zwischen einzelnen Boden-Vegetationsmodellen
allerdings sehr unterscheiden. Die Ergebnisse von Klimasimulationen, durchge-
führt mit verschiedenen SVATs, können aus diesem Grund stark voneinander
abweichen. Eine Möglichkeit, die Auswirkungen der Boden- und Vegetations-
eigenschaften auf den Westafrikanischen Monsun näher zu untersuchen, ist
es daher, Simulationen mit unterschiedlichen SVATs, gekoppelt an COSMO-
CLM, durchzuführen. In COSMO-CLM ist dabei TERRA-ML standardmäßig als
SVAT in Form eines Unterprogramms (Subroutine) implementiert. Mit VEG3D
kann ein weiteres SVAT alternativ an das Klimamodell gekoppelt werden. Dazu
muss das Boden-Vegetations-Modell VEG3D in einem ersten Schritt paralleli-
siert werden. Die in diesem Zusammenhang durchgeführten Arbeiten werden
in Unterkapitel 4.1 beschrieben. Die parallelisierte Version von VEG3D wird
anschließend über den OASIS-Koppler an COSMO-CLM angebunden. Diese
technische Umsetzung wird in Abschnitt 4.2 genauer behandelt.
4.1 Parallelisierung von VEG3D
Die Besonderheit einer Kopplung zweier Modelle mit Hilfe von OASIS3-MCT
ist, dass beide Modelle während einer Simulation eigenständig betrieben werden
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und nur über die Kopplungssoftware miteinander kommunizieren (Abschnitt
3.3). Da Klimasimulationen aufgrund ihrer Komplexität und der großen an-
fallenden Datenmengen in der Regel auf Großrechnern durchgeführt werden,
müssen beide gekoppelten Modelle ebenfalls auf einer solchen Maschine eigen-
ständig betrieben werden können. Ein modernen Großrechner bietet dabei die
Möglichkeit des parallelen Rechnens auf einer großen Anzahl von Prozessoren
(CPUs), auf die Rechenoperationen gleichzeitig aufgeteilt werden können. Dies
hat zur Folge, dass die Rechenzeit für eine Simulation stark reduziert werden
kann. Paralleles Rechnen auf verschiedenen Prozessoren erfordert allerdings eine
Kommunikation der einzelnen Prozessoren untereinander. Diese Kommunikation
wird über das Message Passing Interface (MPI) geregelt. MPI kann dabei als
eine Bibliothek von Funktionen angesehen werden, anhand derer Nachrichten
zwischen Prozessoren ausgetauscht werden können (Gropp et al., 1996). Um ein
Programm auf einem Großrechner betreiben und seine Rechenoperationen auf
einzelne CPUs aufteilen zu können, müssen deshalb entsprechende MPI-Befehle
in den Quellcode des Programms eingearbeitet werden. Dieser Vorgang wird
Parallelisierung genannt.
In regionalen Klimasimulationen wird der Atmosphärenzustand eines Teils der
Erde berechnet. Dafür wird über die Atmosphäre in dieser Region ein nume-
risches dreidimensionales Gitternetz gelegt. Bei einem nicht parallelisierten
Klimamodell werden die atmosphärischen Gleichungen für alle Gitterpunkte des
Modellgebiets sequentiell auf einer CPU gelöst. Aufgrund des feinmaschigen
Gitternetzes bei der regionalen Klimamodellierung und den dadurch zahlrei-
chen Rechenprozessen, resultiert daraus eine sehr lange Rechenzeit. Durch die
Nutzung von Parallelrechnern können die Rechenoperationen allerdings auf
mehrere CPUs gleichzeitig verteilt werden. Die sinnvollste Methode, diese Auf-
teilung vorzunehmen ist, das Modellgebiet auf die Anzahl der zur Verfügung
stehenden CPUs aufzusplitten. Das heißt, jede verwendete CPU muss nur die
atmosphärischen Gleichungen eines gewissen Teilgebiets lösen. Da die Atmo-
sphäre allerdings ein dynamisches System darstellt, müssen diese einzelnen
Prozessoren, zur korrekten Lösung der Gleichungssysteme eines Teilgebiets,
Kenntnis von den atmosphärischen Bedingungen in den benachbarten Gebieten
haben. Die jeweiligen CPUs müssen also miteinander kommunizieren können.
Dafür werden im Rahmen der Parallelisierung jedem Teilgebiet sogenannte
Prozesse zugeordnet. Alle Prozesse sind wiederum ein Teil des Hauptkommu-
nikators und in diesem global definiert. Der Hauptkommunikator sammelt alle
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Informationen der einzelnen Prozesse ein und verteilt sie wieder an die Prozes-
se, die diese Informationen benötigen. Zu Beginn einer Parallelisierung muss
deshalb über einen entsprechenden MPI-Befehl der Hauptkommunikator defi-
niert werden. In diesem Fall umfasst er die Summe aller Teilgebiete, also das
komplette Modellgebiet der regionalen Klimasimulation. Im Anschluss daran
kann die Anzahl der Prozesse über die Menge der zur Verfügung stehenden
CPUs und dadurch die Größe der Teilgebiete bestimmt werden. Diesen Pro-
zessen werden im Hauptkommunikator Indizes zugewiesen, sogenannte Ränge.
Mit Hilfe dieser Ränge ist jeder Prozess eindeutig zuzuordnen. Durch entspre-
chende MPI-Befehle zum Senden und Empfangen im Quellcode werden dann
die Informationen ausgewählt und ausgetauscht, die von anderen Prozessen
benötigt werden.
Nach diesem Muster wurde auch die Parallelisierung von VEG3D vorgenommen.
Eine Parallelisierung kann dabei als erfolgreich betrachtet werden, wenn die Si-
mulationsergebnisse des parallelisierten Modells mit denen der unparallelisierten
Version übereinstimmen. Um dies zu überprüfen, wurden Modellrechnungen, die
Kohler et al. (2012) im Zuge der African Monsoon Multidisciplinary Analysis
(AMMA) (Redelsperger et al., 2006) für ein Gebiet in Mali mit der nicht par-
allelisierten Version von VEG3D durchgeführt haben, mit dem parallelisierten
Programm nachmodelliert. Ergebnisse dieser beiden Simulationen für das Jahr
2006 sind in Abbildung 4.1 dargestellt.
Auf der linken Seite (a) sind die mittleren monatlichen Bodentemperaturen für
drei unterschiedliche Bodentiefen sowie die Temperatur in der Vegetationsschicht
abgebildet. Auf der rechten Seite (b) sind die relativen mittleren monatlichen
Bodenfeuchten für die gleichen Schichten dargestellt. Zusätzlich ist in Schwarz
die mittlere monatliche Niederschlagssumme dieses Gebiets zu sehen. Farbig
sind die Simulationsergebnisse des unparallelisierten VEG3D Laufs gezeichnet.
Die Ergebnisse der parallelisierten Version sind als gestrichelte, schwarze Linien
abgebildet. Dabei ist zu erkennen, dass die Ergebnisse beider Läufe absolut
identisch sind. Die parallelisierte Version von VEG3D liefert somit die exakt
gleichen Ergebnisse wie das ursprüngliche, nicht parallelisierte Modell. Diese
neu parallelisierte Version von VEG3D kann somit eigenständig auf einem
Großrechner betrieben werden und dadurch über OASIS3-MCT mit COSMO-
CLM gekoppelt werden. Die technische Umsetzung dieser Kopplung wird im
folgenden Abschnitt näher beschrieben.
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Abb. 4.1: Vergleich von Simulationsergebnissen der parallelisierten Version von VEG3D mit
der unparallelisierten für die mittleren Monatstemperaturen (a) und die relativen
Bodenwassergehalte (b) für ein Gebiet in Mali im Jahr 2006
4.2 Kopplung von COSMO-CLM mit VEG3D
durch OASIS3-MCT
Die Aufgabe eines SVATs ist es, die Wechselwirkungen zwischen dem Boden,
der Vegetation und der Atmosphäre innerhalb eines Klimamodells zu beschreiben
(Abschnitt 3.2). Dabei werden atmosphärische Größen an das SVAT übergeben,
die sich auf die Temperatur und den Feuchtegehalt des Untergrunds auswirken.
Das SVAT simuliert daraufhin die Auswirkungen dieser äußeren Einflüsse auf
den Zustand des Boden-Vegetation-Systems und teilt dem Atmosphärenmodell
dessen Reaktion in Form turbulenter Wärmeflüsse mit.
In COSMO-CLM wird diese Funktion von TERRA-ML übernommen. Das SVAT
liefert dem Klimamodell dabei die Temperatur Ts f c und den Feuchtegehalt qs f c
der Erdoberfläche. Auf Basis dieser Werte werden die turbulenten Wärmeflüsse
zwischen dem Boden und der Atmosphäre mit Hilfe der turbulenten Transfer-
koeffizienten cq und ch ermittelt. Die Berechnung des fühlbaren Wärmestrom
Hcos wird durch Gleichung [3.43] vollzogen. Der latente Wärmefluss Vcos wird
über die Gleichung [3.44] beschrieben. cq und ch aus diesen beiden Termen
können dabei gleichgesetzt werden (Doms et al. (2011b)). Die Flüsse Hcos und
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Vcos werden in COSMO-CLM zur Lösung der Energiebilanzgleichungen der
untersten atmosphärischen Gitterzellen verwendet (Abschnitt 3.1).
4.2 Kopplung von COSMO-CLM mit VEG3D durch OASIS3-MCT
Im Zuge dieser Arbeit soll nun aber der Einfluss des Untergrundes auf die Genese
des Westafrikanischen Monsuns genauer untersucht werden. Aus diesem Grund
wird mit VEG3D ein weiteres SVAT an COSMO-CLM gekoppelt. Dabei muss
VEG3D in der Kopplung die gleichen Aufgaben übernehmen wie zuvor TERRA-
ML. D.h., es muss COSMO-CLM mit den turbulenten Wärmeflüssen die untere
Randbedingung zur Lösung der Energiebilanzgleichungen zur Verfügung stellen.
Dafür benötigt es zunächst allerdings die atmosphärischen Rahmenbedingungen
von COSMO-CLM. Das sind in erster Linie der gefallene Niederschlag, die
kurz- und langwellige Einstrahlung, der Bodendruck, die Windgeschwindigkeit
in der untersten Atmosphärenschicht sowie die bodennahen Temperatur- und
Feuchtewerte. Des Weiteren ist VEG3D auf Informationen über die Beschaf-
fenheit der Vegetation angewiesen. Dies umfasst den Blattflächenindex und den
Pflanzenbedeckungsgrad, sowie eine jahreszeitenabhängige Vegetationsfunktion
xveg, anhand derer in VEG3D diverse vegetationsabhängige Parameter beschrie-
ben werden. Die Form dieser Vegetationsfunktion wird im Unterkapitel 4.3
genauer erklärt.
Der Austausch der Felder wird im Falle der Anwendung von VEG3D über
OASIS3-MCT vollzogen (Abschnitt 3.3). Dafür werden sowohl im Quellcode
von COSMO-CLM als auch von VEG3D Schnittstellen einprogrammiert, die
eine Kommunikation beider Modelle mit der Kopplungssoftware ermöglichen.
Das Interface ist dabei so programmiert, dass der Koppler zwischen COSMO-
CLM und VEG3D geschaltet wird (Abbildung 4.2).
Sobald COSMO-CLM innerhalb eines Rechenzeitschritts an der Position ange-
langt ist, an der es normalerweise TERRA-ML aufruft, wird an dessen Stelle
der OASIS-Koppler dazu geschaltet. COSMO-CLM schickt demnach die Felder
nicht direkt an VEG3D, sondern zunächst an OASIS3-MCT. Die Kopplungssoft-
ware interpoliert falls notwendig das gesendete Feld vom COSMO-Modellgitter
auf das VEG3D-Modellgitter und übergibt es anschließend an das SVAT. Dar-
aufhin startet VEG3D und berechnet die Reaktion des Bodens auf die atmosphä-
rischen Einflüsse und gibt die für das SVAT notwendigen Felder am Ende des
VEG3D Zeitschritts an OASIS3-MCT zurück. Der Koppler interpoliert dann
wiederum diese Felder vom VEG3D-Modellgitter auf das COSMO-Gitter und
schickt sie an das Atmosphärenmodell. Dieses kann schließlich, mit Hilfe der
unteren Randbedingung aus dem SVAT, seine Berechnungen beenden.
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Abb. 4.2: Schematische Darstellung der COSMO-CLM-VEG3D Kopplung mit OASIS3-MCT
Beim nächsten Modellzeitschritt wiederholt sich dieser Kopplungsablauf erneut.
In den durchgeführten Simulationen wird die so verlaufende Kommunikation
der beiden Modelle über OASIS3-MCT synchron betrieben (Abschnitt 3.3).
Der Vorteil dieser Kopplungsart ist, dass beide Modelle eigenständig in un-
terschiedlichen horizontalen Auflösungen rechnen und dennoch miteinander
kommunizieren können. In einer herkömmlichen Subroutinen-Kopplung ist dies
nicht möglich. Durch OASIS3-MCT ergibt sich somit die Möglichkeit das SVAT
höher aufgelöst zu betreiben als das Atmosphärenmodell. Die Heterogenität
des Untergrundes, wie sie auf der regionalen Skala häufig zu beobachten ist,
findet dadurch in den Simulationen eine deutlich stärkere Berücksichtigung. Der
gleiche Effekt könnte mit einer Subroutinen-Kopplung, wie es mit TERRA-ML
realisiert ist, nur erreicht werden, wenn auch das Atmosphärenmodell in hoher
Auflösung rechnet. Dies ist jedoch sehr rechenzeitintensiv. Die OASIS3-MCT
Kopplung eröffnet somit viele rechentechnische Möglichkeiten.
Der Großteil der Arbeit beschäftigt sich allerdings mit der Frage, wie die physi-
kalischen Unterschiede zwischen den SVATs die Entwicklung des Westafrikani-
schen Monsuns beeinflussen. Um dieser Frage nachgehen zu können, müssen
VEG3D und TERRA-ML das gleiche Modellsetup aufweisen. Nur wenn für
beide SVATs die gleichen Rahmenbedingungen herrschen, können die Aus-
wirkungen der strukturellen Unterschiede der Modelle auf das Monsunsystem
adäquat untersucht werden. Deshalb werden in den meisten der durchgeführten
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Simulationen die Möglichkeiten, die OASIS3-MCT bietet, zunächst nicht genutzt
und VEG3D wird mit der gleichen Auflösung betrieben wie das Atmosphären-
modell. Jeder einzelne, horizontale Gitterpunkt von VEG3D entspricht daher
einem horizontalen Gitterpunkt in COSMO-CLM. Interpolationen zwischen
den einzelnen Modellgittern müssen somit nicht durchgeführt werden, wodurch
die Vergleichbarkeit zwischen den TERRA-ML und den VEG3D Simulationen
überall im Modellgebiet gegeben ist.
In Abschnitt 5.4 werden allerdings auch Simulationen beschrieben, bei denen
VEG3D in einer höheren Auflösung betrieben wurde als COSMO-CLM. Da-
durch soll die Sensitivität des Monsunsystems auf feinskalige Strukturen in der
Vegetationsbedeckung und der Landnutzung untersucht werden. Die Auflösung
des SVATs wird dafür auf 0.22◦ verfeinert. Da die Gitterpunkte von VEG3D
in dieser Konfiguration nicht mehr auf den Gitterpunkten von COSMO-CLM
liegen, müssen die ausgetauschten Felder durch OASIS3-MCT auf das jeweili-
ge Gitter interpoliert werden. Dazu wird ein bilineares Interpolationsverfahren
verwendet (Valcke et al., 2013).
Zu jedem Modellzeitschritt werden von COSMO-CLM die kurz- und langwellige
Einstrahlung, die Niederschlagsmengen, der Bodendruck, die Windgeschwindig-
keit sowie die Temperatur und Feuchtewerte der untersten Atmosphärenschicht
an VEG3D gesendet. Der Blattflächenindex, der Pflanzenbedeckungsgrad und
xveg sind Größen, die nur in einem täglichen Intervall neu berechnet werden.
Sie werden daher auch nur zu Beginn eines neuen Simulationstags ausgetauscht.
VEG3D sendet wiederum die Oberflächentemperatur Ts f cveg, die Oberflächen-
albedo, sowie den latenten (Vveg) und den fühlbaren Wärmestrom (Hveg) an
COSMO-CLM. Über pflanzenbedeckten Gitterpunkten wird Ts f cveg dabei durch
die Temperatur der Bestandsluft dargestellt. Über unbewachsenen Gebieten wird
sie mit der Temperatur der obersten Bodenschicht gleichgesetzt. Liegt Schnee
auf dem Gitterpunkt, wird die Temperatur der obersten Schneeschicht verwendet.
Die spezifische Feuchte an der Oberfläche wird hingegen nicht mit ausgetauscht.
Aus den Feldern, die VEG3D an COSMO-CLM übermittelt, werden dann die
unteren Randbedingungen zur Lösung der Energiebilanzgleichung im Atmo-
sphärenmodell abgeleitet. Diese Randbedingungen sind, wie bereits erwähnt,
die turbulenten Wärmeflüsse zwischen dem Boden und der Atmosphäre. Im
Standardmodell ermittelt COSMO-CLM diese Flüsse anhand des turbulenten
Wärmetransferkoeffizienten ch aus den durch TERRA-ML berechneten Boden-
temperaturen und -feuchten (Gleichung [3.43] und [3.44]). Bei einer Kopplung
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mit VEG3D müssen diese turbulenten Flüsse nun durch die Wärmeströme des
SVATs ersetzt werden. Da COSMO-CLM seine Bilanzgleichungen allerdings auf
Basis der Temperatur- und Feuchtewerte im Boden selbst löst, können die Flüsse
aus VEG3D nicht ohne weiteres ins Atmosphärenmodell übernommen werden.
Im Zuge der Kopplung müssen dem Klimamodell daher Bodentemperatur und
-feuchtefelder zur Verfügung gestellt werden, aus denen es dann die Flüsse selbst
berechnen kann. Da für die Berechnungen der Flüsse in VEG3D allerdings
andere turbulente Transferkoeffizienten verwendet werden als in COSMO-CLM
(Gleichung [3.19] und [3.20]), würde das Klimamodell aus den VEG3D Tempe-
raturen und Feuchtegehalten, Wärmeflüsse berechnen, die sich völlig von den
VEG3D Flüssen unterscheiden. Aus diesem Grund wird für die VEG3D Kopp-
lung ein Ansatz gewählt, mit dem sicher gestellt werden kann, dass die in VEG3D
erzielten Flüsse auch als untere Randbedingung in die Energiebilanzgleichung
von COSMO-CLM eingehen.
Dafür wird in einem Zwischenschritt aus den gesendeten VEG3D Feldern ein
neuer, turbulenter Transferkoeffizient für Wärme chveg berechnet. Dazu wird
Gleichung [3.43] so umgeformt, dass mit Hilfe des sensiblen Wärmeflusses Hveg
und der Oberflächentemperatur Ts f cveg aus dem SVAT ein VEG3D spezifischer
turbulenter Wärmetransferkoeffizient chveg über
chveg =
Hveg
ρ | v | (Ts f cveg −Ta) [4.1]
abgeleitet werden kann. Mit Hilfe dieses neuen Transferkoeffizienten kann dar-
aufhin aus dem latenten Wärmefluss Vveg eine neue spezifische Feuchte an der
Oberfläche qs f cveg nach
qs f cveg =
Vveg
ρchveg | v |+qv [4.2]
ermittelt werden. Am Ende dieser Umformungen liegen COSMO-CLM schließ-
lich ein VEG3D spezifischer Transferkoeffizient für die turbulente Wärme chveg
und eine VEG3D spezifische Oberflächenfeuchte qs f cveg vor. In Gleichung [4.1]
eingesetzt ergibt sich aus der VEG3D Oberflächentemperatur Ts f cveg und dem
neuen Transferkoeffizienten chveg der in VEG3D ermittelte fühlbare Wärmefluss
Hveg. Setzt man die neu berechnete, spezifische Feuchte an der Oberfläche in
Gleichung [4.2] ein, erhält man den in VEG3D erzielten latenten Wärmefluss
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Vveg. Auf diese Weise werden die in VEG3D berechneten turbulenten Wärme-
ströme als untere Randbedingung zur Lösung der Energiebilanzgleichung in
COSMO-CLM verwendet.
4.3 Vegetationsfunktion
Der Zustand der Vegetation und deren Eigenschaften sind einem jahreszeitlichen
Gang unterworfen. So verändern sich durch die verschiedenen Vegetationspha-
sen im Laufe des Jahres beispielsweise der Pflanzenbedeckungsgrad und der
Blattflächenindex. Beide Größen stehen COSMO-CLM in jahreszeitabhängiger
Form als Eingabedaten zur Verfügung. Innerhalb von VEG3D werden allerdings
noch weitere vegetationsabhängige Parameter wie die Rauhigkeitslänge, die
aerodynamische Verdrängungshöhe, die Makroporosität und die Windgeschwin-
digkeit in Bestandeshöhe verwendet, wobei die Bestandeshöhe als Summe der
Rauhigkeitslänge und der aerodynamische Verdrängungshöhe definiert ist. Zu
deren Berechnung wird eine jahreszeitenabhängige Vegetationsfunktion xveg(Jd)












Diese Vegetationsfunktion beschreibt dabei eine vom Tag des Jahres (Jd) ab-
hängige Cosinuskurve, deren Werte zwischen 0 (Ende Januar) und 1 (Ende Juli)
liegen. Im Winter erreichen die vegetationsabhängigen Parameter somit ihr Mi-
nimum, im Sommer ihr Maximum. Dieses Rechenverfahren wurde allerdings
nur für Mitteleuropa entwickelt. Der jahreszeitliche Verlauf der Cosinusfunktion
weist daher keine Abhängigkeit von der geographischen Breite auf, sodass er
in dieser Form nur in den mittleren Breiten anwendbar ist. Zur Untersuchung
des Einflusses der Vegetationseigenschaften auf die Ausprägung des Westafri-
kanischen Monsuns kann diese Funktion deshalb nicht genutzt werden. Aus
diesem Grund wurde die Vegetationsfunktion von Braun (2005) durch eine
breitenkreisabhängige Funktion (Gleichung [4.4]) ersetzt, die in INT2LM, dem
Präprozessor für COSMO-CLM, implementiert ist. Eine detailierte Beschreibung
von INT2LM ist Schättler (2013) zu entnehmen.
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wobei ζ die Höhe der Erdobefläche über dem Meer in Metern ist und g die Erd-
beschleunigung. bveg markiert den Beginn der Vegetationsperiode und dveg deren
Dauer in Tagen. Beide Größen sind von der geographischen Breite λ abhängig
und werden sowohl für die nördliche als auch für die südliche Hemisphäre be-
rechnet. Für die komplette Südhalbkugel wird der Beginn der Vegetationsperiode
bveg dabei um ein halbes Jahr verschoben. Die immergrünen Bereiche rund um
den Äquator werden innerhalb eines Bandes von 20◦ nördliche Breite und 20◦
südliche Breite nochmals gesondert behandelt. In dieser Region nimmt xveg
ständig den Wert eins an, sodass eine ganzjährige Vegetationsperiode simuliert
werden kann. Der jahreszeitliche Verlauf der nach Gleichung [4.4] neu berechne-
ten Vegetationsfunktion xveg ist in Abbildung 4.3, für ausgewählte geographische
Breiten, dargestellt.


















20° s. Br. bis 20° n. Br.
30° n. Br.
Abb. 4.3: Jahreszeitlicher Verlauf der Vegetationsfunktion xveg für einen Bereich zwischen 20◦




Der erste Schritt bei der Umsetzung regionaler Klimasimulationen ist die De-
finition des Modellgebiets. Da die Zielsetzung des DEPARTURE Projekts die
Untersuchung der dekadischen Variabilität des Westafrikansichen Monsuns ist,
sollte das Modellgebiet alle Regionen umfassen, innerhalb derer die zentralen
Prozesse des Monsuns stattfinden. Darüber hinaus sollte die Größe des Gebiets
so gewählt werden, dass der Einfluss des globalen Antriebs auf die Simulations-
ergebnisse möglichst gering gehalten wird (Seth und Giorgi, 1998). Im Rahmen
des Coordinated Regional Climate Downscaling Experiments Africa (CORDEX-
Africa) wurde ein Modellgebiet festgelegt (Panitz et al., 2014), das als Grundlage
für das DEPARTURE Projekt dient. Am südlichen Rand durchschneidet die
CORDEX-Modellgrenze allerdings das südatlantische Subtropenhoch. Dieses ist
jedoch für die Entstehung der Passatwinde verantwortlich, aus welchen sich letzt-
endlich die Monsunströmung entwickelt (Abschnitt 2.3). Um dieses suptropische
Hoch über dem Atlantik zu erfassen, wurde das CORDEX-Africa-Modellgebiet
nach Süden erweitert.
Ein weiteres Forschungsfeld innerhalb von DEPARTURE ist die Auswertung der
Zugbahnen von Hurrikans über dem Atlantischen Ozean, die aus den AEWs über
Nord- und Westafrika entstehen. Um auch diese Prozesse untersuchen zu können,
wurde das CORDEX-Africa-Modellgebiet zusätzlich nach Westen erweitert. Das
dadurch entstehende DEPARTURE-Modellgebiet erstreckt sich von 60.28◦West
bis 60.28◦Ost und 45.32◦Süd bis 45.32◦Nord und ist in Abbildung 4.4 dargestellt.
Für die Evaluierung der regionalen Klimasimulationen über Westafrika wurden
drei Untersuchungsgebiete definiert. Diese basieren auf der Arbeit von Nichol-
son und Palao (1993), die zeigen, dass sich in diesen Regionen während des
Monsuns homogene Niederschlagsmuster ausbilden. Die Regionen werden in
dieser Arbeit mit Westlicher Sahel (WS), Zentraler Sahel (CS) und Guineaküste
(GC) bezeichnet. Ihre Lage ist in Abbildung 4.4 eingezeichnet. Die dargestellten
Ergebnisse der Klimasimulationen in Kapitel 5 und 6 beziehen sich stets auf
diese Untersuchungsgebiete.
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Abb. 4.4: DEPARTURE Modellgebiet mit eingezeichneten Untersuchungsgebieten (rote Recht-





Die Klimasimulationen im Rahmen dieser Dissertation werden mit dem Regio-
nalen Klimamodell COSMO-CLM (Version 4.21-CLM-2) durchgeführt. Als
Antriebsdaten werden sowohl Reanalysen (ERA-Interim) des Europäischen
Zentrums für mittelfristige Wettervorhersage (ECMWF) (Dee et al., 2011),
als auch die Ergebnisse globaler Klimasimulationen des gekoppelten Ozean-
Atmosphärenmodells MPI-ESM-LR genutzt (Müller et al., 2012). Die Auflösung
von COSMO-CLM beträgt dabei 0.44◦, was einer Gitterweite von etwa 50km
entspricht. Dadurch umfasst das DEPARTURE Modellgebiet 275 Gitterpunk-
te in Ost-West Richtung und 207 von Nord nach Süd. In der Vertikalen wird
die Atmosphäre in 35 Schichten aufgeteilt. Die Modellobergrenze liegt bei
30km über Meeresniveau. Der Boden ist in zehn Schichten unterteilt, deren
Schichtmittelpunkte in 0.005m, 0.025m, 0.07m, 0.16m, 0.34m, 0.7m, 1.42m,
2.86m, 5.74m und 11.5m liegen. Der untere Rand des Bodenmodells ist in einer
Tiefe von 15.34m. Der Rechenzeitschritt beträgt 240 Sekunden. Als COSMO-
Modelleinstellung wird die CORDEX-Africa-Konfiguration verwendet, die für
die Bedingungen in Afrika kalibriert und validiert ist (Panitz et al., 2014). Dies
umfasst das Strahlungsschema nach Ritter und Geleyn (1992), die Konvekti-
onsparametrisierung nach Tiedtke (1989), sowie das Turbulenzschema nach
Raschendorfer (2001). Die Wolkenmikrophysik basiert auf dem Kessler-Schema
(Kessler, 1969), das um ein Schema zur prognostischen Behandlung von Wol-
keneis erweitert wurde (Doms et al., 2011b).
Bei einer Kopplung von COSMO-CLM mit VEG3D müssen spezifische Bodentyp-
und Landnutzungsdaten für das SVAT bereitgestellt werden. Die entsprechenden
Landnutzungsklassen werden für das Modellgebiet mit Hilfe des GLC2000
Datensatzes (Bartholome und Belward, 2005) erstellt. Die verwendeten Boden-
typen werden aus dem ECOCLIMAP-2 Datensatz abgeleitet (Kaptue Tchuente




5 Sensitivitätsanalysen für ein
charaktertisches Jahr des
Westafrikanischen Monsuns
Die Variabilität des Westafrikanischen Monsuns ist eng mit den Wechselwir-
kungen zwischen dem Boden, der Vegetation und der Atmosphäre verbunden.
Ein dekadisches Vorhersagesystem sollte daher in der Lage sein, diese Prozesse
möglichst realistisch abzubilden. Damit dies aber gelingen kann, müssen zu-
nächst diejenigen Prozesse identifiziert und verstanden werden, die überhaupt
einen Einfluss auf die Ausprägung des Westafrikanischen Monsuns haben. Eine
Möglichkeit dies zu untersuchen besteht darin, die Behandlung der Austausch-
prozesse zwischen Oberfläche und Atmosphäre im Klimamodell im Rahmen von
Sensitivitätsstudien zu variieren. Innerhalb eines Klimamodells werden diese
Wechselwirkungen in einem SVAT beschrieben. Aus diesem Grund wurden mit
TERRA-ML (Abschnitt 3.2.2) und VEG3D (Abschnitt 3.2.1) zwei unterschiedli-
che SVATs an das Klimamodell COSMO-CLM gekoppelt (Abschnitt 4.2). Da
bei diesen Sensitivitätsstudien alle Rahmenbedingungen identisch sind, können
Differenzen in den durchgeführten Klimasimulationen nur von Unterschieden
innerhalb der Boden-Vegetations-Modelle hervorgerufen werden. Kennt man
gleichzeitig diese Unterschiede kann man diejenigen Prozesse identifizieren, die
die Veränderungen in den Klimasimulationen herbeiführen und deren Sensitivität
auf das Monsunsystem bestimmen.
Im folgenden Kapitel wird die Durchführung und Auswertung dieser Sensiti-
vitätsanalysen anhand eines exemplarischen Jahres geschildert. Zunächst wird
dabei auf die Auswahl des Simulationszeitraums genauer eingegangen. Im An-
schluss daran werden die Referenzsimulationen mit TERRA-ML und VEG3D
für diese Zeitspanne beschrieben und deren Ergebnisse miteinander verglichen.
Die Differenzen, die dabei zwischen den Simulationsergebnissen auftreten, wer-
den dann anhand der Unterschiede zwischen den beiden Boden-Vegetations-
Modellen erklärt. Ein Hauptaugenmerk liegt dabei auf den Auswirkungen der
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Oberflächentemperaturen auf die Lage des AEJs. Ein weiterer wichtiger Punkt
ist der Einfluss der Wurzeltiefen, die in beiden SVATs unterschiedlich behandelt
werden, auf die Simulationsergebnisse. Um deren Beitrag an den Abweichungen
zwischen den Simulationen genauer bestimmen zu können, werden diese in der
Sensitivitätsstudie variiert. Die Folgen dieser Variation auf die Simulationsergeb-
nisse und welche Prozesse daraus abzuleiten sind, nimmt einen großen Teil des
folgenden Kapitels ein. Anschließend werden des Weiteren die Einflüsse einer
veränderten Pflanzenbedeckung, der Modellauflösung sowie des Bodenkatasters
auf den Westafrikanischen Monsun näher erläutert.
5.1 Referenzsimulationen mit TERRA-ML und VEG3D
Im Rahmen der Sensitivitätsanalysen soll nun der Einfluss des Systemkomple-
xes Boden-Vegetation-Atmosphäre auf das Westafrikanische Monsunsystem
näher untersucht werden. Dafür werden COSMO-CLM Simulationen gekoppelt
mit TERRA-ML oder VEG3D durchgeführt. Um die Auswirkungen der unter-
schiedlichen SVATs auf die Simulationsergebnisse genau bestimmen zu können,
sollten die regionalen Simulationen mit möglichst realitätsnahen Randbedingun-
gen angetrieben werden. Diese Randbedingungen können Reanalysedatensätze
liefern. Reanalysen sind numerische Klimasimulationen, bei denen weltweite
Beobachtungsdaten für Atmosphäre, Land und Ozean aus Wetterstationen, Ra-
diosondenaufstiegen und Satellitenmessungen zu jedem Zeitschritt ins Modell
assimiliert werden. Durch die Assimilation dieser punktuellen Informationen
in das Klimamodell kann der dreidimensionale Zustand der Atmosphäre phy-
sikalisch konsistent berechnet werden (Dee et al., 2011). Die Resultate dieser
globalen Reanalysen liefern somit die bestmöglichen vergangenen Atmosphären-
verhältnisse, die mit heutigen Mittel berechnet werden können. Für diese Sensiti-
vitätsstudie wurden die Europäischen Reanalysen des Europäischen Zentrums für
mittelfristige Wettervorhersage (ECMWF) als Antriebsdaten verwendet. An den
Rändern des Modellgebiets dienen sie dabei als seitliche, über Meeresgebieten als
untere Randbedingung.
Der Boden ist ein träges Medium, in dem Transportprozesse im Vergleich zur
Atmosphäre sehr langsam ablaufen. Die Reaktionszeit tiefer Bodenschichten auf
Veränderungen atmosphärischer Bedingungen kann dementsprechend sehr lang
sein. Dies bedeutet allerdings auch, dass sich Ungenauigkeiten im Bodenzustand
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langfristig in den Simulationsergebnisse niederschlagen können (Pielke et al.,
1999). So können z.B. Ungenauigkeiten bei der Initialisierung des Bodens zu
einer Art Initialisierungsschock führen, der noch über Jahre in den Simulationen
nachwirkt (Dirmeyer, 2001). Deshalb wird im Vorlauf einer Klimasimulation
der Boden in der Regel eingeschwungen. Dabei wird die Klimasimulation einige
Jahre vor Beginn des eigentlichen Simulationsstartes in Gang gesetzt. Dadurch
wird dem Boden genug Zeit gegeben auf die Initialisierung zu reagieren, bis
er sein dynamisches Gleichgewicht erreicht. Die Reaktionen des Bodens auf
Änderungen in der Atmosphäre können dann realistischer beschrieben werden.
Aus diesem Grund wird auch im Vorfeld dieser Sensitivitätsanalysen der Bo-
den eingeschwungen. Normalerweise werden als Einschwingdauer drei Jahre
veranschlagt. Khodayar et al. (2014) konnte allerdings zeigen, dass es einige
Regionen auf der Welt gibt, bei denen sich die Initialisierung deutlich länger
auf die Modellergebnisse auswirkt. Daher wurde in der vorliegenden Arbeit,
als erster Schritt, ein langer transienter Lauf von 1958 bis 2010 durchgeführt.
Für den Zeitraum von 1958 bis 1978 wurden ERA-40 Daten (Uppala et al.,
2005) als seitliche Randbedingung genutzt. Ab 1979 liegen Daten des Nachfol-
geprodukts ERA-Interim vor, in dem fortgeschrittenere Assimilationsmethoden
und ein weiter entwickeltes Modellsystem verwendet wird (Dee et al., 2011).
Deshalb wird die Simulation ab 1979 mit ERA-Interim Daten angetrieben. Der
vollständige transiente Lauf beginnt also 1958 und somit acht Jahre vor der
ersten Untersuchungsdekade. Die eingeschwungenen Bodenbedingungen aus
diesem Lauf können dadurch als ideale Anfangsbedingungen für die späteren
dekadischen Läufe genutzt werden. Zieht man eine Einschwingphase von drei
Jahren ab, ermöglicht dieser transiente Lauf, dass für jeden Zeitpunkt zwischen
1961 und 2010 eingeschwungene Bodenverhältnisse vorliegen. Die Kriterien,
nach denen das Simulationsjahr für die Sensitivitätsstudien ausgesucht wurde,
werden im folgenden Abschnitt beschrieben.
5.1.1 Auswahl des Simulationszeitraums
Das wohl einschneidenste klimatische Ereignis des vergangenen Jahrhunderts
in Westafrika war die Saheldürre. Seit Ende der 1960er Jahre bis Ende der
1990er Jahre lagen dabei die mittleren Jahresniederschläge zumeist unter dem
langjährigen Mittel von 1950-2010 (Abbildung 5.1). Es ist aus diesem Grund
ein zentrales Forschungsziel des DEPARTURE-Projekts, ein Verständnis für
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die Prozesse zu entwickeln die zu einer Vorhersagbarkeit solcher Dürrephasen
führen. Der Simulationszeitraum für die Sensitivitätsanalysen sollte aus diesem
Grund innerhalb der Saheldürre, also zwischen 1966 und 2000 liegen. Darüber
hinaus sollte der Simulationszeitraum repräsentativ für die gesamte Saheldürre
sein. Extrem trockene, aber auch feuchtere Jahre sollten deshalb nicht ausgewählt
werden. Die durchschnittliche negative monatliche Abweichung der Monsun-
niederschläge vom langjährigen Mittel während der Saheldürre liegt bei 10mm
(abgeleitet aus Abbildung 5.1). Die Jahre 1979 und 1995 können aus diesem
Grund als repräsentativ eingestuft werden.








Joint Institute for the Study of the Atmosphere and Ocean
Abb. 5.1: Niederschlagsanomalien im Sahel zwischen 1950-2013 in [cm/Jahr]. Die Abbil-
dung wurde vom Joint Institute for the Study of the Atmosphere and Ocean
(doi:10.6069/H5MW2F2Q) erstellt und übernommen
Da das Jahr 1979 alle erwähnten Anforderungen erfüllt und im selben Jahr
der atmosphärische Antrieb des transienten Klimalaufes von ERA40 auf ERA-
Interim umgestellt wurde, bietet es sich technisch an, das Jahr 1979 als Zeitraum
für die Sensitivitätsstudien zu verwenden. Die Simulationsergebnisse, die in den
folgenden Unterkapiteln beschrieben und diskutiert werden, beziehen sich daher
alle auf dieses eine Untersuchungsjahr.
5.1.2 Ergebnisse
2-Meter Temperaturen
Als erstes wurde im Rahmen der Sensitivitätsanalysen ein eingeschwungener
ERA-Intrim getriebener COSMO-CLM Lauf, gekoppelt mit TERRA-ML, im
DEPARTURE-Modellgebiet (Abschnitt 4.5) für das Jahr 1979 durchgeführt. In
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der Folge wird diese gekoppelte Simulation TERRA-ML Lauf genannt. Anschlie-
ßend wurde ein COSMO-CLM Lauf gekoppelt mit VEG3D gerechnet, wobei
sich alle Anfangs- und Randbedingungen sowie die COSMO-CLM Konfigura-
tionen nicht von den Bedingungen des TERRA-ML Laufes unterscheiden. Diese
Simulation wird fortan VEG3D Lauf genannt. Die Ergebnisse dieser beiden Si-
mulationen für die drei Auswertegebiete Westlicher Sahel (WS), Zentraler Sahel
(CS) und Guinea Küste (GC), werden in den nächsten Abschnitten beschrieben.






































Abb. 5.2: Mittlere monatliche 2-Meter Temperaturen in [K] im Westlichen Sahel (a), Zentralen
Sahel (b) und an der Guineaküste (c). Die Ergebnisse für das Jahr 1979 sind für
TERRA-ML (rot) und VEG3D (blau) dargestellt.
Abbildung 5.2 zeigt die dabei simulierten mittleren monatlichen 2-Meter Tempe-
raturen für das Jahr 1979. In rot sind die Simulationsergebnisse für den TERRA-
ML Lauf dargestellt, in blau die Resultate für die VEG3D Simulation. Dabei
fällt auf, dass die simulierte Temperaturkurve der VEG3D Rechnung in allen
drei Untersuchungsgebieten viel gedämpfter verläuft, als die des TERRA-ML
Laufs. D.h., die Temperaturen in VEG3D steigen in der wärmsten Zeit des Jahres,
am Ende der Trockenzeit (WS und CS: April/Mai, GC: März/April Abschnitt
2.3), nicht so stark an wie in TERRA-ML. Gleichzeitig sinken sie in den käl-
teren Monaten, während und nach dem Einsetzen des Monsuns, nicht so stark
ab. Besonders in den Sahelregionen ist diese abgeschwächte Amplitude klar
zu erkennen. Hier tritt der Unterschied zwischen den Simulationen deutlich
über das ganze Jahr hinweg auf. Vor allem die starke Abweichung zwischen
VEG3D und TERRA-ML im Zentralen Sahel, ab Mitte des Jahres, fällt dabei
ins Auge. Dieses veränderte Verhalten von VEG3D gegenüber TERRA-ML
zeigt, wie sehr die Simulationsergebnisse dort vom verwendeten SVAT-Modell
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abhängen. Daraus lässt sich schließen, dass die bodennahen Temperaturen im
Sahel sehr sensitiv auf die Wechselwirkungen zwischen Boden, Vegetation und
Atmosphäre reagieren. Ähnliches ist für die Trockenzeit an der Guineaküste zu
sagen. Während des Monsuns ist der Einfluss dieser Wechselwirkungen dort
jedoch sehr gering, weshalb sich die Simulationsergebnisse zu dieser Zeit nur
geringfügig unterscheiden. Wie es für die restliche Zeit des Jahres allerdings zu
dem großen Einfluss der Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen auf
die Klimabedingungen in Westafrika kommt, soll in den folgenden Unterkapiteln
näher untersucht werden. Der auffälligste Unterschied zwischen den Modellen
ist dabei die gedämpftere Temperaturkurve im Jahresverlauf der VEG3D Si-
mulation. Diese Differenzen in den Simulationsergebnissen können nur durch
den unterschiedlichen strukturellen Aufbau beider SVATs verursacht werden.
Die bedeutendsten Unterschiede zwischen den Modellen, die Einfluss auf die
Temperaturentwicklung haben können, sind die unterschiedlichen Parametri-
sierungen der Bodenwärmeleitfähigkeit, sowie die voneinander abweichende
Behandlung der Vegetation (Abschnitt 3.2.3). Die Auswirkungen dieser Faktoren
auf die zeitliche Entwicklung der Temperaturkurve soll im Folgenden näher
besprochen werden.
Bodenwärmeleitfähigkeit
Die Wärmeleitfähigkeit des Bodens kann einen großen Einfluss auf den zeitli-
chen Verlauf der Bodentemperaturen haben. So führt eine hohe Leitfähigkeit
dazu, dass die an der Oberfläche ankommende Strahlungsenergie absorbiert und
schnell in tiefere Bodenschichten geleitet wird. Der Boden erwärmt sich dadurch
rascher bis in größere Tiefen. Eine geringe Wärmeleitfähigkeit hat den gegen-
teiligen Effekt. Die Bodenwärmeleitfähigkeit ist dabei stark vom Wassergehalt
des Bodens abhängig. Ist der Feuchtegehalt hoch, steigt auch die Leitfähigkeit
des Bodens an. Ist der Boden trocken, wird die Wärmeleitfähigkeit reduziert.
Innerhalb von VEG3D wird diese Bodenwärmeleitfähigkeit deshalb nach dem
Ansatz von Johansen (1977) abhängig vom Wassergehalt parametrisiert (Ab-
schnitt 3.2.1). Dies hat zur Folge, dass sich bei der Verwendung von VEG3D
der Boden im Jahresverlauf unterschiedlich schnell erwärmt und abkühlt. In
TERRA-ML hingegen ist die Wärmeleitfähigkeit des Bodens eine zeitlich kon-
stante Größe (Abschnitt 3.2.2). Die Leitfähigkeit des Bodens verändert sich
somit im Jahresverlauf nicht. Auf Westafrika übertragen bedeutet dies, dass
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TERRA-ML während der Trockenzeit (Januar - Mai), wenn der Bodenwasser-
gehalt sehr gering ist, die Wärmeleitfähigkeit gegenüber VEG3D überschätzt.
Die an der Oberfläche verfügbare Energie müsste in TERRA-ML daher rascher
weiter geleitet werden, wodurch sich der Boden bis in tiefere Schichten erwär-
men würde. Im Laufe der Regenzeit (Mai - Oktober) erhöht sich durch die
Monsunniederschläge der Wassergehalt des Bodens. TERRA-ML verwendet zu
dieser Zeit eine geringere Bodenleitfähigkeit als VEG3D. Die hohen Temperatu-
ren die im tiefen Boden der TERRA-ML Simulation während der Trockenzeit
entstehen, müssten sich demnach in der nachfolgenden Regenzeit länger auf
diesem hohen Niveau halten und langsamer abkühlen als der VEG3D Boden.
Der Boden müsste daher zur Regenzeit vergleichsweise mehr Wärme an die At-
mosphäre abgeben, sodass die bodennahen Temperaturen höher liegen sollten als
in VEG3D. Demzufolge müsste die zeitlich konstante Bodenwärmeleitfähigkeit
in TERRA-ML zu einer gedämpfteren Temperaturkurve führen als in VEG3D.
Da dies in den Simulationen allerdings nicht zu beobachten ist (Abbildung 5.2),
können diese unterschiedlichen Parametrisierungen nicht für die Abweichungen
im Temperaturverlauf verantwortlich sein. Diese theoretischen Überlegungen
werden durch die Abbildungen 5.3 und 5.4 unterstrichen.



























































Abb. 5.3: Mittlere monatliche Bodentemperaturen in [K] im Westlichen Sahel (a), Zentralen
Sahel (b) und an der Guineaküste (c). Die Ergebnisse in unterschiedlichen Tiefen
(0.005m, 0.34m und 1.42m) für das Jahr 1979 sind für TERRA-ML (rot) und VEG3D
(blau) dargestellt.
Abbildung 5.3 zeigt die Bodentemperaturen in drei unterschiedlichen Tiefen für
die TERRA-ML Simulation (rot) und für den VEG3D Lauf (blau). Während
der Trockenperiode sind in TERRA-ML die höheren Bodentemperaturen in den
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Sahelregionen klar zu erkennen, gleichzeitig ist allerdings eine starke Abnahme
der Temperaturen in der zweiten Jahreshälfte zu verzeichnen. Der Boden kühlt
sich somit in TERRA-ML, trotz geringerer Bodenwärmeleitfähigkeit, schneller
ab als in VEG3D.
In einen weiteren TERRA-ML Lauf wird der Ansatz von Johansen (1977) in
das Modell eingebaut. Die Ergebnisse dieser Simulation werden in Abbildung
5.4 mit den beiden bisher gezeigten Simulationen verglichen. Die Parametrisie-
rungen der Bodenwärmeleitfähigkeit sind in dem neuen TERRA-ML Lauf und
VEG3D somit identisch. Für den Fall, dass die Bodenwärmeleitfähigkeit die
Unterschiede in den Temperaturkurven hervorrufen würde, müssten diese beiden
Simulationen einen ähnlich gedämpften Verlauf aufweisen. Dies ist jedoch nicht
zu beobachten. Im Laufe des Monsuns fällt im veränderten TERRA-ML Lauf
die Temperatur im Sahel sogar stärker ab als in der Standard-Simulation. Die
Parametrisierung der Bodenwärmeleitfähigkeit kann daher nicht als Begründung
für die gedämpftere Temperaturkurve in VEG3D, im Vergleich zu TERRA-ML,
herangezogen werden. Andere Unterschiede im Modellaufbau zwischen den
beiden SVATs müssen somit für dieses Verhalten verantwortlich sein.







































Abb. 5.4: Mittlere monatliche 2-Meter Temperaturen in [K] im Westlichen Sahel (a), Zentralen
Sahel (b) und an der Guineaküste (c). Die Ergebnisse für TERRA-ML (rot), VEG3D
(blau) und TERRA-ML mit der Johansen-Parametrisierung (grün) sind für das Jahr
1979 abgebildet.
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Abschattung durch Vegetation
Im strukturellen Aufbau von VEG3D ist die Berücksichtigung einer expliziten
Vegetationsschicht, über welche die Austauschprozesse zwischen dem Unter-
grund und der Atmosphäre berechnet werden (Abschnitt 3.2.3), der wohl wich-
tigste Unterschied zu TERRA-ML. Die Vegetationsschicht beeinflusst durch
Abschattungsprozesse die Strahlungsbilanz der Oberfläche und reguliert somit
den Energieeintrag in den Boden (Meissner, 2008). Dabei wird in Zeiten mit
hohem Strahlungseintrag, wie es z.B während der Trockenzeit durch die geringe
Wolkenbedeckung der Fall ist, die Strahlungsenergie durch Abschattung abge-
schwächt (Gleichung [3.27]). In Folge erhitzt sich die Oberfläche nicht so stark
wie in TERRA-ML, das keine Vegetationsschicht besitzt, sodass die gesamte
Strahlungsenergie auf den Boden trifft. Während und nach den Monsunmonaten,
wenn der Eintrag der Strahlungsenergie zunächst durch Bewölkung und später
durch einen niedrigeren Sonnenstand reduziert ist, bewahrt die explizite Vege-
tationsschicht den Boden vor einer zu starken Abkühlung. Die Eigenschaften
der Vegetation verändern demnach nicht nur die kurzwellige, sondern auch die
langwellige Strahlungsbilanz (Gleichung [3.28]). Dies hat zur Folge, dass in den
kühleren Monaten die langwellige Ausstrahlung der Oberfläche in VEG3D ver-
ringert wird, wodurch der Boden weit weniger stark auskühlt als in TERRA-ML
Simulationen. Das Ergebnis dieser Regulierung der Strahlungsbilanz kann in den
gedämpften Temperaturkurven aller drei Untersuchungsgebiete in Abbildung
5.2 beobachtet werden.
Vergleicht man diese Simulationen mit den Ergebnissen, die Meissner (2008) bei
einem Modellvergleich zwischen TERRA-ML und VEG3D für Mitteleuropa er-
zielte, so fällt auf, dass die Unterschiede in den Temperaturkurven beider SVATs
in Mitteleuropa nicht so ausgeprägt sind wie im Sahel. Der Einfluss der durch
die explizite Vegetationsschicht in VEG3D verursachten Abschattung auf die
Simulationsergebnisse in Westafrika ist somit stärker als in Mitteleuropa. Dies
erscheint auf den ersten Blick überraschend, da die Sahelzone eine vergleichs-
weise dünnere Vegetationsdecke aufweist als Mitteleuropa. Tabelle 5.1 gibt die
mittleren jährlichen Pflanzenbedeckungsgrade für den Sahel und Mitteleuropa,
abgeleitet aus dem ECOCLIMAP-2 Datensatz, an (Kaptue Tchuente et al., 2010).
Daraus ist zu entnehmen, dass die Vegetationsbedeckung im Sahel im Mittel bei
40% liegt. In Mitteleuropa ist wiederum ein mittlerer Bedeckungsgrad von 70%
zu verzeichnen. Es wäre daher zu erwarten, dass der Einfluss der Pflanzenab-
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schattung auf die Strahlungsbilanz in Westafrika nicht so bedeutend sein kann,
wie man es in Mitteleuropa erwartet. Ein Blick auf die simulierten Temperaturen
in Abbildung 5.2 zeigt jedoch die dämpfende Wirkung der Vegetationsdecke
besonders im Sahel auf. Bei dieser Betrachtung darf allerdings nicht vergessen
werden, dass der Eintrag an Strahlungsenergie auf die Erdoberfläche nicht nur
vom Pflanzenbedeckungsgrad abhängig ist, sondern in erster Linie vom Betrag
der Globalstrahlung. Die mittlere jährliche Globalstrahlung liegt im Sahel bei ca.
260 W/m2 (abgeleitet aus Gupta et al. (2006) für den Zeitraum 1983 bis 2007).
Diese ist durch den höheren Sonnenstand und die verringerte Wolkenbedeckung,
im Vergleich zu Mitteleuropa (ca. 120 W/m2) mehr als doppelt so hoch. Eine
Pflanzenbedeckung von 40% im Sahel hat somit zur Folge, dass ca. 104 W/m2
der einkommenden Strahlungsenergie durch die Vegetation beeinflusst werden.
In Mitteleuropa treffen bei einem Bedeckungsgrad von 70% hingegen nur ca.
84 W/m2 auf Vegetation, also eine um ca. 20% geringere Strahlungsmenge. Die
dämpfende Wirkung der expliziten Vegetationsschicht ist daher etwas geringer
als in Westafrika. Dies unterstreicht somit die Bedeutung der Vegetation und
deren Wechselwirkungen mit der Atmosphäre für diese Region der Erde, worauf
bereits Koster et al. (2004) hinweist.
Tab. 5.1: Mittlerer jährlicher Pflanzenbedeckungsgrad und mittlere jährliche Globalstrahlung in
[W/m2] im Sahel und in Mitteleuropa
Sahel Mitteleuropa
Pflanzenbedeckungsgrad (nach ECOCLIMAP-2) 40% 70%
Globalstrahlung (nach Gupta et al. (2006)) 260 W/m2 120 W/m2
Durch Vegetation beeinflusste Strahlungsmenge 104 W/m2 84 W/m2
Aber auch innerhalb Westafrikas gibt es Regionen, bei denen der Einfluss der
Vegetationsschicht durch Abschattung größer ist als in anderen. In der Sahel-
zone z.B. ist die Temperaturkurve in VEG3D während des Monsuns sehr stark
gedämpft. Die Simulationsergebnisse zwischen TERRA-ML und VEG3D un-
terscheiden sich deshalb deutlich ab Mitte des Jahres. An der Guineaküste sind
die Unterschiede zwischen den Temperaturen zur gleichen Zeit jedoch weitaus
geringer. Der Einfluss der Vegetationsschicht auf die Simulationsergebnisse ist
in dieser Region demnach nicht so hoch wie in der Sahelzone. Der Grund dafür
liegt in diesem Fall an den regional unterschiedlichen Strahlungsbilanzen in
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Zeiten des Monsuns. Während am Golf von Guinea die Wolkendecke sehr dicht
ist, bedecken die Wolken den Sahel im Mittel mit nur ca. 50% (Abbildung 5.5).
























Abb. 5.5: Relativer Wolkenbedeckungsgrad simuliert mit COSMO-CLM gekoppelt mit TERRA-
ML im September 1979 in Westafrika (Abweichungen zu einem COSMO-CLM gekop-
pelt mit VEG3D sind zu vernachlässigen). Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren
die Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
An der Guineaküste wird somit ein Großteil der ausgehenden langwelligen
Strahlung durch die Bewölkung absorbiert und über erhöhte Gegenstrahlung
zur Oberfläche transportiert. Die Auskühlung des Bodens durch Ausstrahlung
wird dadurch reduziert. Die Temperaturkurve erfährt zur Regenzeit also eine
gewisse Dämpfung. Dieser Effekt tritt in beiden Modellen auf. D.h., auch in
der TERRA-ML Simulation werden die bodennahen Temperaturen auf einem
höheren Niveau gehalten. Ein ähnlicher Effekt wie ihn die explizite Vegetati-
onsschicht auf die bodennahen Temperaturen in der VEG3D Simulation hat, ist
somit auch in TERRA-ML an der Guineaküste zu beobachten. Der Einfluss der
Vegetationsschicht auf die Simulationsergebnisse ist daher an der Guineaküste
nicht so stark wie in der Sahelregion. Dort gelangt während des Monsuns ein
großer Anteil der langwelligen Ausstrahlung ungehindert durch die Atmosphäre.
Es liegt demnach keine dichte Wolkendecke vor, die der Auskühlung des Bodens
in TERRA-ML entgegen wirkt. In VEG3D wird die Auskühlung hingegen, durch
die abschirmende Wirkung der expliziten Vegetationsschicht, verhindert. Die bo-
dennahen Temperaturen werden dadurch auf einem höheren Niveau gehalten als
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in den TERRA-ML, was die größeren Abweichungen zwischen beiden SVATs im
Sahel erklärt. Der Einfluss der Vegetationsschicht auf die Simulationsergebnisse
hängt demzufolge nicht nur vom Pflanzenbedeckungsgrad ab, sondern wird auch
durch den Wolkenbedeckungsgrad bestimmt.
Turbulente Wärmeflüsse
Die Veränderung der Strahlungsbilanz ist allerdings nicht der einzige Grund
für die geringere Amplitude der Temperaturkurve. Ein weiterer Faktor, der die
Temperaturkurve in VEG3D dämpft, ist der Unterschied in den turbulenten
Wärmeflüssen zwischen beiden Modellen. In den Abbildungen 5.6 und 5.7
sind die mittleren monatlichen Wärmeflüsse zwischen der Oberfläche und der
Atmosphäre für das Jahr 1979 dargestellt.













































Abb. 5.6: Mittlere monatliche latente Wärmeflüsse in [W/m2] im Westlichen Sahel (a), Zentralen
Sahel (b) und der Guineaküste (c) für TERRA-ML (rot) und VEG3D (blau) für das
Jahr 1979
Abbildung 5.6 zeigt die latenten Wärmeflüsse zwischen der Oberfläche und der
Atmosphäre, Abbildung 5.7 die sensiblen Wärmeflüsse. In rot sind erneut die
TERRA-ML Simulationen gezeichnet, in blau die VEG3D Ergebnisse. Ein posi-
tives Vorzeichen bedeutet, dass der Fluss vom Boden in die Atmosphäre gerichtet
ist, ein negatives, dass Energie zum Boden hin übertragen wird. Dabei fällt auf,
dass während der Trockenzeit zu Beginn des Jahres in allen drei Untersuchungs-
gebieten die latenten Wärmeflüsse (Abbildung 5.6) in den VEG3D Simulatio-
nen, deutlich höher liegen als in den TERRA-ML Simulationen. Beim sensi-
blen Wärmefluss (Abbildung 5.7) verhält sich dies hingegen genau umgekehrt.
82
5.1 Referenzsimulationen mit TERRA-ML und VEG3D














































Abb. 5.7: Mittlere monatliche sensible Wärmeflüsse in [W/m2] im Westlichen Sahel (a), Zentra-
len Sahel (b) und der Guineaküste (c) für TERRA-ML (rot) und VEG3D (blau) für das
Jahr 1979
Dieser ist während der Trockenzeit in den TERRA-ML Simulationen erhöht.
Das bedeutet, dass die Energiemengen, die in beiden Modellen an der Oberfläche
ankommen, im Boden unterschiedliche Konsequenzen haben. In VEG3D wird
ein größerer Teil der Energie an der Erdoberfläche in die Evapotranspiration von
Wasser aus dem Boden umgesetzt, was an dem erhöhten latenten Wärmefluss
abzulesen ist. Es steht demnach weniger Energie zur Erwärmung des Bodens zur
Verfügung, wodurch dieser wiederum kälter bleibt als in den TERRA-ML Simu-
lationen. Der Boden gibt dadurch weniger sensible Wärme in die Atmosphäre
ab, um diese zu erwärmen. Dies ist ein weiterer Grund, warum die Temperaturen
in VEG3D während der Trockenzeit niedriger liegen als in TERRA-ML. In
VEG3D ist die Evapotranspirationsrate zu Beginn des Jahres reduziert. D.h.,
ein größerer Teil der ankommenden Energie wird zur Erwärmung des Bodens
genutzt. Der dadurch höhere sensible Wärmefluss in die Atmosphäre trägt wie-
derum zur höheren Temperatur am Ende der Trockenzeit in den TERRA-ML
Rechnungen bei.
Die unterschiedliche Aufteilung der Energieflüsse beschränkt sich allerdings nur
auf die erste Jahreshälfte. Nach der Trockenphase, wenn der Westafrikanische
Monsun die Untersuchungsgebiete erreicht, verlaufen die Wärmeflüsse in beiden
Simulationen auf einem ähnlichen Niveau. Das bedeutet, dass durch die dann
gefallenen Niederschläge in beiden Modellläufen soviel Wasser vorhanden ist,
dass sich die Verdunstungsraten fortan nicht mehr stark unterscheiden. Gleich-
zeitig lässt sich daraus aber auch der Grund für die erhöhte Evapotranspiration
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im Laufe der Trockenzeit in den VEG3D Simulationen ableiten. Denn hohe
latente Wärmeflüsse können nur entstehen, wenn auch genug Wasser im Bo-
den gespeichert ist, das evapotranspiriert werden kann. Da beide Simulationen
auf der gleichen Bodeninitialisierung basieren, ist auch das theoretische Was-
serreservoir, das beiden Modellen zur Verdunstung bereit steht, gleich groß.
Der Unterschied ist allerdings, dass beide SVATs unterschiedliche Verfahren
zur Ableitung der Wurzeltiefe verwenden (Abschnitt 3.2.3). In TERRA-ML
werden die Wurzeltiefen aus dem externen Datensatz verwendet. Die dortigen
Wurzeltiefen beruhen auf dem ECOCLIMAP-2 Datensatz (Kaptue Tchuente
et al., 2010), der aus dem AMMA-Projekt hervorgegangen ist (Kohler et al.,
2012). In VEG3D werden die Wurzeltiefen durch eine Parametrisierung nach
Lenz (1996) berechnet. Dies hat zur Folge, dass die Wurzeln in Westafrika in
VEG3D ungefähr doppelt so tief reichen wie in TERRA-ML. Durch die tieferen
Wurzeln in VEG3D ist das Modell daher in der Lage, Wasser aus tiefer gelegenen
Bodenschichten zu transpirieren, in die TERRA-ML nicht vordringen kann. Das
tatsächlich zur Verfügung stehende Wasserreservoir ist in VEG3D demnach
deutlich erhöht. Dies macht sich dann innerhalb der Trockenzeit bemerkbar. Im
Laufe dieser Zeit herrscht ein großes Feuchtedefizit in der Atmosphäre, was hohe
Evapotranspirationsraten zur Folge hat, die den Bodenwassergehalt der oberen
Bodenschichten aufbrauchen. Während der Wassergehalt in TERRA-ML durch
diesen Prozess beinahe aufgebraucht wird, kann VEG3D immer noch Wasser aus
tieferen Schichten transpirieren. Der latente Wärmefluss in die Atmosphäre wird
so auf einem hohen, der sensible auf einem niedrigen Niveau gehalten. Dieses
Verhalten ist in Abbildung 5.8 genauer zu erkennen.
In der Grafik sind die relativen Wassergehalte des Bodens in zwei Tiefen und
für alle drei Untersuchungsgebiete dargestellt. In rot sind die Ergebnisse der
TERRA-ML Simulationen und in blau die der VEG3D Simulationen abgebildet.
Die Tiefe 0.34m repräsentiert die Bodenschichten die beide Modelle mit ihren
Wurzeln erreichen. In diesen Schichten ist in beiden Simulationen ein typischer
Jahresgang zu erkennen. Im Laufe der Trockenperiode nimmt der Wassergehalt
durch Verdunstung kontinuierlich ab. Sobald allerdings die Regenzeit einsetzt,
wird der Bodenwasserspeicher wieder aufgefüllt und die Bodenwassergehal-
te steigen erneut an. Die Amplitude im VEG3D Lauf ist dabei etwas größer.
Dies lässt sich auf die unterschiedliche Berechnung der Wurzeldichtefunktion
zurückführen (Abschnitt 3.2.3). Diese sorgt dafür, dass zu Beginn der Trocken-
zeit in VEG3D verhältnismäßig mehr Wasser aus den oberen Bodenschichten
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verdunstet wird, als in TERRA-ML. Dadurch nimmt der Wassergehalt dort im
Januar sehr stark ab. Sobald diese Schichten allerdings geleert sind, verdunstet in
VEG3D mehr Bodenwasser aus den unteren Schichten, was an der Tiefe 1.42m
abzulesen ist. Ab Februar nehmen in VEG3D deshalb die Wassergehalte stetig
ab und bleiben auch während des Monsuns auf einem geringen Niveau. In diese
Tiefe gelangen nur die Wurzeln in den VEG3D Simulationen und nicht die von
TERRA-ML. Aus diesem Grund wird in TERRA-ML aus dieser Schicht kein
Wasser transpiriert und die Bodenwassergehalte weisen einen nur sehr geringen
Jahresgang auf. Dadurch verringern sich im Laufe der Trockenzeit die latenten
Wärmeflüssen in TERRA-ML und die bodennahen Temperaturen steigen an. Im
Laufe der Regenzeit wird in beiden Simulationen kein Bodenwasser aus tieferen
Schichten verdunstet. Zu dieser Zeit tragen hauptsächlich die Monsunnieder-
schläge, über erhöhte Bodenfeuchten, zur Evapotranspiration bei. Die latenten
Wärmeflüsse unterscheiden sich deshalb kaum voneinander.
Am Beispiel dieser Prozesskette kann also deutlich der Einfluss tiefreichender
Wurzeln auf die Entwicklung der bodennahen Temperaturen, im Verlauf der
westafrikanischen Trockenzeit, abgelsen werden.












































Abb. 5.8: Relativer Bodenwassergehalt im Westlichen Sahel (a), Zentralen Sahel (b) und der
Guineaküste (c) für TERRA-ML (rot) und VEG3D (blau) in 0.34m und 1.42m Tiefe
Monatliche Niederschlagssummen
Die klimatologisch wichtigste Größe im Rahmen dieser Sensitivitätsanalysen
ist der Monsunniederschlag. Der Einfluss der Boden-Vegetation-Atmosphären
Wechselwirkung auf den Niederschlag soll daher im Folgenden näher untersucht
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werden. Abbildung 5.9 zeigt die monatlichen Niederschlagssummen in den drei
Untersuchungsgebieten für das Jahr 1979.

















































Abb. 5.9: Mittlere monatliche Niederschlagssumme in [mm] im Westlichen Sahel (a), Zentralen
Sahel (b) und der Guineaküste (c) für TERRA-ML (rot) und VEG3D (blau) für das
Jahr 1979
Auch in dieser Grafik sind die Simulationsergebnisse der TERRA-ML Läufe
wieder in rot, die der VEG3D Rechnung in blau dargestellt. An der Guineaküste
weisen beide Simulationen eine bimodale Verteilung der monatlichen Nieder-
schlagsummen auf. Die meridionale Verschiebung der ITCZ, bedingt durch die
Wanderung der Sonne im Jahresverlauf, hat an der Guineaküste zur Folge, dass
die Konvergenzzone und somit das Zentrum des Westafrikanischen Monsuns,
zweimal über dem Gebiet liegt (Abschnitt 2.3). Im späten Frühjahr und im
Herbst kommt es deshalb zu den stärksten Niederschlägen. Die Sahelgebiete
werden aufgrund ihrer nördlicheren Lage nur einmal im Jahr von der ITCZ
erreicht. Dadurch kommt es nur zu einem einzelnen Niederschlagsmaximum
im Spätsommer (Abschnitt 2.3). Die Niederschlagsmengen an der Guineaküste
liegen während der gesamten Regenzeit in den VEG3D Simulationen klar höher
als in den TERRA-ML Läufen. Ähnlich sieht es im Westlichen Sahel aus. Auch
dort liegen die Niederschlagsmengen der VEG3D Läufe meist über denen der
TERRA-ML Rechnungen. Besonders das Niederschlagsmaximum im September
ist in VEG3D deutlich stärker ausgeprägt. Anders sieht es im Zentralen Sahel
aus. Dort produzieren die TERRA-ML Simulationen über die ganze Regenzeit
hinweg etwas mehr Niederschlag als VEG3D. Aber der größte Unterschied ist
auch in diesem Untersuchungsgebiet beim Niederschlagsmaximum zu erkennen.
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In TERRA-Ml tritt dieses erneut im September auf, in VEG3D hingegen nehmen
die Niederschläge zu dieser Zeit bereits wieder ab.
Die Simulationsergebnisse zeigen also, dass die Verwendung unterschiedlicher
Boden-Vegetations-Modelle durchaus Einfluss auf die Niederschlagssummen
des Westafrikanischen Monsuns haben. Dessen Ausprägung wird demnach bis
zu einem gewissen Maß von den Wechselwirkungen zwischen der Oberfläche
und der Atmosphäre gesteuert. Es bleibt die Frage wie genau diese Wechsel-
wirkungen die Niederschlagsbildung in Westafrika beeinflussen. Um diese Zu-
sammenhänge besser verstehen zu können, müssen einzelne Prozesse innerhalb
dieses Systems genauer untersucht werden. Deshalb werden in einem ersten
Schritt einzelne Ereignisse ausgewählt, die sich durch große Unterschiede in den
Simulationsergebnissen auszeichnen. Ereignisse, bei denen die Boden- und Vege-
tationseigenschaften also großen Einfluss auf die Monsunintensitäten haben. Ein
solches Beispiel ist die Verteilung der Niederschlagsmaxima im September in der
Sahelzone. Im westlichen Sahel wird zu dieser Zeit in den VEG3D Simulationen
mehr Niederschlag produziert, im zentralen Sahel hingegen in den TERRA-ML
Simulationen. Die Frage, die sich nun dabei stellt ist, wie diese Verschiebung der
Niederschlagsmaxima zustande kommt und welche Prozesse zwischen Boden,
Vegetation und Atmosphären dahinter stecken? Um die Unterschiede in den
Simulationsergebnissen beider SVATs zu verstehen, müssen die Unterschiede
im Aufbau und Ablauf der Modelle bekannt sein. Nur dann kann nachvollzogen
werden, warum sich die Simulationen unterschiedlich entwickeln. Einen Unter-
schied im Aufbau der Modelle stellt die Tatsache dar, dass innerhalb von VEG3D
eine explizite Vegetationsschicht integriert ist (Abschnitt 3.2.3). Welche Aus-
wirkungen dieses veränderte Modellstruktur auf die Simulationsergebnisse hat
und welche Rückschlüsse daraus auf den Einfluss der Wechselwirkungen auf die
Niederschlagsbildung gezogen werden können, wird im folgenden Unterkapitel
näher behandelt.
5.2 Niederschlagsverteilung im Sahel
In der Sahelzone hängen die Niederschlagsmengen während des Monsuns stark
mit dem Auftreten von AEWs zusammen (Abschnitt 2.3). Im Laufe der Sommer-
monate heizen sich die Luftmasse über der Sahara auf, wodurch sich bei ca. 20◦N
ein thermisches Tiefdruckgebiet über Nordafrika entwickelt. Dadurch entsteht
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ein großer Temperaturgradient zwischen den warmen Saharaluftmassen und den
kühleren Luftmassen über dem Golf von Guinea. Aus diesem folgen wiederum
verstärkte barokline Bedingungen, durch die bei ca. 15◦N und in einer Höhe von
600 hPa der AEJ gebildet wird. Aufgrund barotroper Instabilitäten entwickeln
sich innerhalb des Jets AEWs (Fink, 2006). An den Trögen dieser Wellen findet
verstärkt Konvektion statt und die Bildung von MCS wird begünstigt. Diese
tragen in hohem Maße zur Gesamtniederschlagmenge im Sahel bei. Der AEJ
und seine AEWs sind aus diesem Grund maßgeblich für die Ausprägungen der
Monsunniederschläge verantwortlich.
Um zu verstehen, wie es zu der unterschiedlichen Verteilung der Niederschlags-
maxima in der Sahelzone kommt, werden die mittleren monatlichen Lagen des
AEJ und die damit verbundenen AEWs, in beiden Simulationen miteinander
verglichen. Aus deren Positionen lassen sich dann Rückschlüsse über die Zug-
bahnen der AEWs treffen. Abbildung 5.10 zeigt die mittlere monatliche zonale
Windkomponente [m/s] auf der 600hPa Fläche im September 1979, auf der
linken Seite für die TERRA-ML Simulation und auf der rechten Seite für die
VEG3D Simulation. Die Lage des Geschwindigkeitsmaximums des Ostwindes
in dieser Höhe kann mit der Position des AEJs gleichgesetzt werden. Dargestellt
ist in dieser Abbildung lediglich das 95-Perzentil der zonalen Windkomponenten,
um die Lage des Jets besser hervorzuheben.
Dabei fällt auf, dass in den VEG3D Simulationen die mittlere Position des AEJs,
im Vergleich zu den TERRA-ML Simulationen, etwas nach Süden verschoben
ist. Des Weiteren ist zu erkennen, dass der AEJs im TERRA-ML Lauf auf einer
geraden Ost-West-Achse liegt. In den VEG3D Simulationen ist die Achse des
Jets jedoch leicht gedreht. Sie weist dort eher einen Verlauf von Ost-Südost
nach West-Nordwest auf. Diese Verschiebung der Jetachse im VEG3D-Lauf
hat zur Folge, dass sich die AEWs im September auch verstärkt in dieser Ost-
Südost nach West-Nordwest Richtung fortbewegen. Die Zugbahnen der damit
verbundenen MCS durchqueren daher den Zentralen Sahel nur am südlichen
Rand. Gleichzeitig verlaufen sie eine längere Strecke durch den Westlichen
Sahel. In den TERRA-ML Simulationen hingegen liegen die Zugbahnen deutlich
länger über dem Zentralen Sahel. Der Weg durch den Westlichen Sahel ist
dementsprechend verkürzt.
Aufgrund der kürzeren Strecke durch den Zentralen Sahel in den VEG3D Si-
mulationen, können die MCS nicht soviel Niederschlag produzieren, wie in
TERRA-ML. Im Westlichen Sahel ist dies jedoch genau umgekehrt.
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Abb. 5.10: 95-Perzentil der zonalen Windkomponenten auf 600hPa in [m/s] im September 1979
für TERRA-ML (a) und VEG3D (b). Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die
Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
Dort weisen die MCS in VEG3D längere Zugbahnen auf, wodurch in dieser
Simulation mehr Regen fällt. Dieses Verhalten kann durch Abbildung 5.11 unter-
mauert werden. Die Grafik zeigt die mittleren monatlichen Niederschlagsdiffe-
renzen im September 1979 zwischen TERRA-ML und der VEG3D an. In rot sind
die Gebiete dargestellt, in denen TERRA-ML mehr Niederschlag produziert, in
blau die Regionen, in denen in VEG3D höhere Niederschlagssummen fallen. Da
sich der Verlauf der AEWs über mehrer Tage hinweg über Westafrkia vollzieht
(Abschnitt 2.3), können die jeweiligen Niederschlagsfelder mit den Zugbahnen
der MCS gleichgesetzt werden. Der südlichere Verlauf der MCS in der VEG3D
Simulation ist klar zu erkennen. Auch die längere Zugbahn durch den Westlichen
Sahel lässt sich deutlich ablesen. Die Verschiebung der Niederschlagsmaxima
zwischen VEG3D und TERRA-ML im Sahel, ist somit auf eine Verschiebung
der AEJ-Achse zurück zu führen.
Der Grund für die unterschiedliche Ausprägung des AEJs in beiden Simulationen
ist wiederum die in VEG3D integrierte, explizite Vegetationsschicht. Durch die-
sen Unterschied im Modellaufbau entwickeln sich die Oberflächentemperaturen
im Jahresverlauf des Sahels verschieden (Abschnitt 5.1.2). Die hohen boden-
nahen Temperaturen die sich im Laufe des Sommers in der Region aufbauen,
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können durch die abschirmende Wirkung der Vegetation in VEG3D, auf einem
höheren Niveau gehalten werden.
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Abb. 5.11: Mittlere monatliche Niederschlagsdifferenzen im September 1979 in [Kg/m2] zwi-
schen TERRA-ML und VEG3D. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Gren-
zen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
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Abbildung 5.12 zeigt die Unterschiede zwischen beiden Simulationen im Sep-
tember 1979. Auf der linken Seite sind die in TERRA-ML simulierten 2m
Temperaturen für West- und Nordafrika abgebildet, auf der rechten Seite die
in VEG3D berechneten. Die hohen Temperaturen über dem zentralen Sahel
reichen in VEG3D weiter nach Süden als in TERRA-ML. Dadurch kann sich
das thermische Tief, das sich im Sommer über Nordafrika bildet, in VEG3D
weiter nach Süden in den Zentralen Sahel hinein erstrecken (Abbildung 5.13).
Diese südlichere Lage des Tiefdruckgebiets hat zur Folge, dass die Baroklinität
weiter nach Süden verlagert wird. Der AEJ entsteht dementsprechend weiter
südlich, mit einer verschobenen Jetachse. An diesem Beispiel ist zu erkennen,
wie die Boden-Vegetation-Atmosphäre Wechselwirkungen über die oberflächen-
nahen Temperaturen die Lage des AEJs und somit die Verteilung der Mons-
unniederschläge beeinflussen. Nur wenn die oberflächennahen Temperaturen
realistisch berücksichtigt werden, kann das Vorhersagemodell die Verteilung
der Niederschläge auch korrekt wiedergeben. Ob sich dieser Prozess auch auf
der dekadischen Zeitskala auswirkt, wird in Kapitel 6 genauer untersucht. In-
wiefern die Verschiebung der AEJ-Achse, bedingt durch die Berücksichtigung
der Vegetationsabschattung in VEG3D, eine Modellverbesserung darstellt, kann
im Rahmen dieser Sensitivitätsanalyse zunächst nicht geklärt werden. Dafür
müssen die Simulationsergebnisse mit Beobachtungen verglichen werden. Diese
Untersuchungen werden ebenfalls in Kapitel 6 durchgeführt.
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Abb. 5.12: Mittlere monatliche 2m Temperatur in [K] im September 1979 für TERRA-ML (a)
und VEG3D (b) für West- und Nordafrika. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren
die Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).








































Abb. 5.13: Mittlerer monatlicher Bodendruck in [hPa] im September 1979 für TERRA-ML (a)
und VEG3D (b) für West- und Nordafrika. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren
die Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
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5.3 Reduzierung der Wurzeltiefe
5.3.1 Auswirkungen auf bodennahe Temperaturen
Die Ergebnisse aus Abschnitt 5.2 haben gezeigt, wie die Wechselwirkungen zwi-
schen Boden, Vegetation und Atmosphäre die Ausprägung des Westafrikanischen
Monsuns beeinflussen können. Dabei kann eine unterschiedliche Behandlung
der Vegetationsschicht innerhalb von SVATs zu Unterschieden in den Nieder-
schlagsmengen und deren räumlicher Verteilung führen. Diese Abweichung
in der Modellstruktur ist allerdings nicht der einzige Unterschied zwischen
TERRA-ML und VEG3D. Es stellt sich also die Frage, ob auch die anderen
Unterschiede Einfluss auf die Simulationsergebnisse haben. Dieser Frage soll in
diesem Unterkapitel nachgegangen werden.
Wie bereits in Abschnitt 3.2.3 erwähnt, besteht ein weiterer Unterschied zwi-
schen VEG3D und TERRA-ML in der Berechnung der Wurzeltiefe. In den
VEG3D Simulationen sind die Wurzeltiefen in Westafrika ungefähr zwischen
0.5m und 1.0m tiefer als in TERRA-ML. Dadurch erhöht sich das Wasserreser-
voir, das dem Boden während der Trockenzeit für die Verdunstung zur Verfü-
gung steht, wodurch sich die latenten Wärmeflüsse erhöhen und die bodennahen
Temperaturen verringert werden (Abschnitt 5.1.2). Um in einer weiteren Sen-
sitivitätsstudie den Einfluss dieser Wurzeltiefen auf die Simulationsergebnisse
untersuchen zu können, werden sie innerhalbvon VEG3D reduziert. Dazu wer-
den die Wurzeltiefen, die für die beiden vorherrschenden Landnutzungsklassen
Acker (1.7m) und Wiese (1.55m) gelten, jeweils halbiert, sodass die neuen Wur-
zeltiefen genau im Bereich der Wurzeltiefen von TERRA-ML liegen (0.775m
- 1.05m). Mit diesem neuen Modellsetup wird das Jahr 1979 erneut für das
DEPARTURE-Modellgebiet gerechnet. Es gibt somit einen neuen VEG3D Lauf,
der mit vergleichbaren Wurzeltiefen wie TERRA-ML rechnet. Die Unterschiede,
die zwischen diesen beiden Simulationen zu Tage treten, können demnach nicht
durch die Wurzeltiefen verursacht werden. Im Gegenzug deutet ein gleiches
Prozessverhalten dieser beiden Läufe auf einen Einfluss der Wurzeltiefe auf die
Simulationsergebnisse hin.
Abbildung 5.14 zeigt am Beispiel des latenten Wärmeflusses die Simulations-
ergebnisse für diesen neuen VEG3D Lauf im Vergleich zu den beiden Refe-
renzsimulationen. In rot sind erneut die Ergebnisse der TERRA-ML Simulation
gezeichnet, in blau die des VEG3D Referenzlaufs.
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Abb. 5.14: Mittlere monatliche latente Wärmeflüsse in [W/m2] im Westlichen Sahel (a), Zentra-
len Sahel (b) und der Guineaküste (c) für TERRA-ML (rot), VEG3D (blau), VEG3D
mit reduzierter Wurzeltiefe (grün) für das Jahr 1979
Der latente Wärmefluss der VEG3D Simulation mit reduzierter Wurzeltiefe ist in
grün zu erkennen. Dabei fällt auf, dass während der Trockenzeit (Januar - Mai)
die latenten Wärmeflüsse in dem neuen VEG3D Lauf deutlich reduziert sind und
ein ähnliches Verhalten aufweisen wie die der TERRA-ML Referenzsimulation.
Die Angleichung der Wurzeltiefen zwischen VEG3D und TERRA-ML führt
demnach zu ähnlichen latenten Wärmeflüssen. In diesen beiden Simulationen
sind die Pflanzen nicht mehr in der Lage Wasser aus tiefen Bodenschichten zu
transpirieren. Das Wasserreservoir für die Evapotranspiration wird also kleiner.
Dies hat zur Folge, dass ein größerer Anteil der an der Oberfläche ankommende
Strahlungsenergie zur Erwärmung des Bodens bereit steht, da weniger Energie
für die Evapotranspiration aufgewendet wird. Durch die daraus resultierenden
höheren Bodentemperaturen steigt wiederum die Abgabe fühlbarer Wärme in
die Atmosphäre an. Folgerichtig erhöhen sich in dem neuen VEG3D Lauf, im
Laufe der Trockenzeit, auch die 2m Temperaturen (Abbildung 5.15), sodass sich
diese speziell gegen Ende der Trockenperiode auf einem vergleichbaren Niveau
mit denen des TERRA-ML Laufs bewegen.
Dieses Verhalten gilt allerdings nur für die Trockenphase. Sobald der Westafrika-
nische Monsun eintrifft, verläuft die Temperaturkurve der veränderten VEG3D
Simulation wieder auf der gleichen Höhe wie die der VEG3D Referenzsimulati-
on. Dies gilt auch für die latenten und sensiblen Wärmeflüsse. Die Verringerung
der Wurzeltiefe hat demzufolge in Westafrika nur während der Trockenperiode
einen Einfluss auf die Energiebilanz der Oberfläche.
93
5 Sensitivitätsanalysen für ein charakteristisches Jahr des Westafrikanischen Monsuns







































Abb. 5.15: Mittlere monatliche 2-Meter Temperaturen in [K] im Westlichen Sahel (a), Zentralen
Sahel (b) und der Guineaküste (c) für TERRA-ML (rot), VEG3D (blau), VEG3D mit
reduzierter Wurzeltiefe (grün) für das Jahr 1979
Denn nur zu dieser Zeit ist Wasser der limitierende Faktor für die Evapotranspi-
ration. Sobald die Monsunniederschläge auf die Region herab gekommen sind,
steht in allen drei Simulationen genug Wasser für die Verdunstung zur Verfügung.
Die Verdunstungsraten und somit die latenten Wärmeflüsse unterscheiden sich
daher zu dieser Zeit des Jahres in allen drei Untersuchungsgebieten nicht mehr
sonderlich voneinander. Die Unterschiede in den bodennahen Temperaturen zwi-
schen dem TERRA-ML Lauf und den beiden VEG3D Simulationen sind somit
erneut nur auf die dämpfende Wirkung der Vegetationsschicht zurückzuführen.
5.3.2 Auswirkungen auf monatliche Niederschlagssummen
Die Auswirkungen der reduzierten Wurzeltiefe in VEG3D auf die mittleren
monatlichen Niederschlagssummen sind in Abbildung 5.16 dargestellt. Zum
Vergleich sind erneut die Ergebnisse der TERRA-ML und VEG3D Simulationen
mit abgebildet. Die Resultate des neuen VEG3D Laufs sind in grün gezeichnet.
Dabei ist zu erkennen, dass die Simulation mit der veränderten Wurzeltiefe einen
sehr ähnlichen Verlauf aufzeigt wie der VEG3D Referenzlauf. Im Zentralen
Sahel liegen die Niederschlagskurven beider Rechnungen nahezu übereinan-
der. Im Westlichen Sahel verlaufen die Niederschlagssummen ebenfalls sehr
ähnlich. Lediglich im Juli produziert der veränderte VEG3D Lauf erkennbar
mehr Niederschlag als die Referenzsimulation. Die Niederschlagsmaxima im
September stimmen wiederum gut überein. Die Wurzeltiefe hat somit, während
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des Monsuns, keinen großen Einfluss auf die simulierten Niederschlagssum-
men in der Sahelzone. Ruft man sich die Ergebnisse aus Abschnitt 5.1.2 ins
Gedächtnis, ist dies auch nicht zu erwarten. Dabei zeigte sich, dass durch die
gefallenen Niederschläge im Laufe der Monsunzeit das Wasserreservoir für die
Evapotranspiration sowohl in TERRA-ML wie auch in VEG3D, sehr groß ist.
Bodenwasser trägt deshalb nur in geringem Umfang zur Verdunstungsrate bei
(Abb. 5.14), weshalb der Einfluss der Wurzeltiefe nicht sehr hoch sein kann.


















































Abb. 5.16: Jahresgang der mittleren monatlichen Niederschlagssummen in [mm] im Westlichen
Sahel (a), Zentralen Sahel (b) und der Guineaküste (c) für TERRA-ML (rot), VEG3D
(blau), VEG3D mit reduzierter Wurzeltiefe (grün) für das Jahr 1979
Ein ähnliches Verhalten ist demnach auch an der Guineaküste zu erwarten. Tat-
sächlich liegen auch in dieser Region die Niederschlagskurven des veränderten
VEG3D Laufs und der Referenzsimulation nahezu aufeinander. Eine bemerkens-
werte Ausnahme bildet allerdings die mittlere monatliche Niederschlagsumme
im Mai. Diese ist im neuen VEG3D Lauf deutlich reduziert, sodass sie beinahe
mit der TERRA-ML Simulation übereinstimmt. Die beiden Simulationen mit
geringeren Wurzeltiefen weisen zu Beginn der Regenzeit also das gleiche Ver-
halten auf. Die Wurzeltiefe hat demzufolge zu dieser Zeit einen Einfluss auf die
Niederschlagsbildung an der Guineaküste. Allerdings auch nur zu Beginn des
Monsuns. Danach verhält sich die veränderte VEG3D Simulation wieder wie
der Referenzlauf. Ein Blick auf Abbildung 5.14 kann dieses Phänomen erklären.
Dort ist zu sehen, dass sich die Verdunstungsraten der Modelle im Mai besonders
an der Guineaküste und im Westlichen Sahel noch stark unterscheiden. Erst in
den folgenden Monaten bewegen sie sich alle auf dem gleichen Niveau. Die
latenten Wärmeflüsse der Simulationen mit der geringeren Wurzeltiefe liegen am
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Ende der Trockenzeit somit klar unter dem der VEG3D Referenzsimulation. Dar-
aus ergibt sich die Frage, ob die kleineren Verdunstungsraten dieser Läufe durch
die geringeren Wurzeltiefen auch zu reduzierten Niederschlagssummen führen
und ob die Niederschlagsmengen im neuen VEG3D Lauf an der Guineaküste ge-
nau um den Betrag des Verdunstungsdefizits gegenüber der Referenzsimulation
reduziert sind.
Diese Frage kann im Prinzip sehr einfach beantwortet werden. Hierfür muss
lediglich das Flächenmittel der mittleren monatlichen Verdunstung E an der
Guineaküste vom Flächenmittel der monatlichen Niederschlagssummen P ab-
gezogen werden. Für den Fall, dass der Niederschlag im neuen VEG3D Lauf
genau um den Betrag der geringeren Evapotranspiration verringert ist, sollte
das Resultat dieser Subtraktion für den neuen VEG3D Lauf, wie auch für die
Referenzsimulation, gleich sein. Die Ergebnisse dieser Berechnungen an der
Guineaküste sind in Abbildung 5.17 dargestellt. Die Farbgebung ist abermals
identisch mit den vorangegangenen Abbildungen. Dabei zeigt sich, dass die
beiden VEG3D Rechnungen im Laufe der Regenzeit gut übereinstimmen. Dieses
Verhalten unterstreicht nochmals den geringen Einfluss der Wurzeltiefe auf die
Simulationsergebnisse während des Monsuns. Es treten allerdings Unterschie-
de zwischen den VEG3D Läufen und TERRA-ML auf. Es muss daher einen
Prozess geben, der in beiden Modellen unterschiedlich behandelt wird und der
zu diesen Abweichungen führt. Auf diesen Sachverhalt wird später in diesem
Kapitel nochmals eingegangen. Des Weiteren ist zu erkennen, dass ein deutlicher
Unterschied zwischen den Simulationen mit geringeren Wurzeltiefen und dem
Referenzlauf im Mai besteht. Die Niederschlagsmengen sind demzufolge nicht
einfach nur um die geringere Verdunstungsrate reduziert. Es müssen demnach
noch andere Prozesse wirken, die das Niederschlagsdefizit verursachen.
Ein möglicher Prozess wird von Maurer (2014) beschrieben. Sie zeigt in ihrer Ar-
beit, dass unterschiedliche Verdunstungsraten regional zu Veränderungen in der
Niederschlagsbildung führen können. Durch Verdunstung wird der Atmosphäre
latente Energie in Form von Wasserdampf zugeführt. Je höher die Evapotranspi-
ration ist, desto mehr Energie ist in der Atmosphäre vorhanden, die potentiell bei
Konvektion freigesetzt werden kann (CAPE), wodurch konvektive Niederschläge
entstehen können. Bei einer hohen CAPE steigt deshalb die Wahrscheinlichkeit,
dass es an diesem Ort zu konvektiven Niederschlagsereignissen kommt. Gleich-
zeitig ist die Intensität dieser Ereignisse gegenüber Niederschlägen bei einer
geringeren CAPE erhöht (Maurer, 2014).
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Abb. 5.17: Mittlere monatliche Differenz P - E in [mm] an der Guineaküste für TERRA-ML
(rot), VEG3D (blau), VEG3D mit reduzierter Wurzeltiefe (grün) für das Jahr 1979
Höhere Verdunstungsraten können demnach regional gesehen zu mehr und zu
intensiveren Niederschlagsereignissen führen. Um zu untersuchen, ob diese Pro-
zesse tatsächlich die Ursache für die Unterschiede in den Niederschlagssummen
sind, kann man die CAPE, die im Mai in den Simulationen berechnet wurde,
miteinander vergleichen. Abbildung 5.18 zeigt das mittlere Monatsmittel der
CAPE in [J/Kg] für die Guineaküste im Mai an.
In rot ist erneut die TERRA-ML Simulation abgebildet, in blau der VEG3D Re-
ferenzlauf und in grün die VEG3D Simulation mit der verringerten Wurzeltiefe.
Dabei fällt auf, dass im April die CAPE des Referenzlaufs deutlich höher ist als
in den beiden Simulationen mit geringerer Wurzeltiefe. Die größere Verdunstung
im Referenzlauf erhöht also die potentiell freisetzbare Energie in der Atmosphäre.
Allerdings liegt zu dieser Zeit die ITCZ noch südlich der Guineaküste. Es feh-
len somit die damit einhergehenden, großräumigen Hebungsprozesse, die freie
Konvektion auslösen und die CAPE freisetzen können. Die höhere CAPE der
Atmosphäre wirkt sich im diesem Fall also nicht auf die Niederschlagsbildung
aus. Im Mai liegen die CAPE-Werte aller drei Simulationen hingegen auf dem
gleichen Niveau. Der energetische Zustand der Atmosphäre unterscheidet sich
zu Beginn des Monsuns demnach nicht voneinander. Es kommt daher auch nicht
zu mehr oder intensiveren Niederschlagsereignissen in der Referenzsimulation.
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Abb. 5.18: Mittleres Monatsmittel der CAPE in [J/Kg] an der Guineaküste für TERRA-ML (rot),
VEG3D (blau), VEG3D mit reduzierter Wurzeltiefe (grün) für das Jahr 1979
Aus diesem Grund muss noch ein anderer Prozess vorliegen, der die Unterschiede
in den Niederschlagssummen hervorruft.
Die Ergebnisse aus Abbildung 5.17 zeigen, dass die Unterschiede in den Verduns-
tungsraten nicht allein für die Differenzen in den Niederschlagssummen der ein-
zelnen Simulationen verantwortlich sind. D.h., der Mehrbetrag an Niederschlag
in der Referenzsimulation ist nicht mit dessen Verdunstungsplus gleichzusetzen.
Die zusätzlichen Wassermassen, die an der Guineaküste als Niederschlag fallen,
wurden demzufolge nicht vor Ort in die Atmosphäre abgegeben. Sie müssen also
von außerhalb des Gebiets in die Küstenregion transportiert worden sein. Ein
Maß mit dem sich dieser atmosphärische Feuchtetransport berechnen lässt, ist in
Gleichung [5.1] beschrieben.
IN = ΔQtot +P−E [5.1]
P ist die mittlere monatliche Niederschlagssumme in [kg/m2], E die mittlere mo-
natliche Verdunstungssumme in [kg/m2] und ΔQtot ist die zeitliche Änderung des
atmosphärischen Wassergehalts in [kg/m2] im aktuellen Monat. Das Ergebnis der
Rechnung in Gleichung [5.1] ergibt den atmosphärischen Nettofeuchtetransport
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IN in [kg/m2] über die vertikalen seitlichen Ränder des Untersuchungsgebietes.
5.3 Reduzierung der Wurzeltiefe
Ein positiver Wert bedeutet, dass Wasser von außen in das Gebiet eingetragen
wird. Ein negativer Wert besagt, dass aus dieser Region atmosphärisches Wasser
abtransportiert wird. Die Ergebnisse dieser Berechnungen für jeden einzelnen
Gitterpunkt Westafrikas im Mai 1979 sind in Abbildung 5.19 als Differenzen-
plots dargestellt. Auf der linken Seite von Abbildung 5.19 ist der Unterschied im
atmosphärischen Feuchtetransport zwischen TERRA-ML und dem VEG3D Refe-
renzlauf abgebildet. Auf der rechten Seite wiederum die Differenz zwischen dem
VEG3D Lauf mit reduzierten Wurzeltiefen und dem originalen VEG3D Lauf.
Negative Werte (rot) bedeuten, dass in den Simulationen mit geringeren Wur-
zeltiefen weniger atmosphärische Feuchte angeliefert wird als im Referenzlauf.
Positive Werte (blau) hingegen zeigen Gebiete an, in denen mehr atmosphärische
Feuchte eingetragen wird.
Bei der Betrachtung von Abbildung 5.19 zeigt sich, dass in den Simulationen mit
geringeren Wurzeltiefen deutlich weniger atmosphärische Feuchte in die Küsten-
region Westafrikas transportiert wird als im Standard VEG3D Lauf. Gleichzeitig
wird in den Zentralen Sahel etwas mehr atmosphärische Feuchte geliefert. An der
Küste steht der Atmosphäre somit weniger Wasser zur Verfügung, das als Nie-
derschlag zu Boden fallen kann, im Zentralen Sahel hingegen etwas mehr. Diese
Veränderung der monatlichen Niederschläge ist ebenfalls in Abbildung 5.20 zu
erkennen. Dort sind die monatlichen Niederschlagsdifferenzen in [kg/m2] zwi-
schen den Läufen mit geringeren Wurzeltiefen und dem VEG3D Referenzlauf
abgebildet. Rote Farben zeigen die Gebiete an, in denen weniger Niederschlag
fällt, blaue Farben die Region in denen es zu mehr Niederschlägen kommt. Die
Regionen mit geringerem atmosphärischem Feuchtetransport und geringeren
Niederschlägen stimmen dabei überein. Die geringeren Niederschlagssummen
der Simulationen mit flacheren Wurzeln gegenüber dem originalen VEG3D Lauf
lassen sich also auf einen verringerten atmosphärischen Feuchtetransport nach
Westafrika zurückführen. Die etwas erhöhten Niederschlagsmengen im Zentralen
Sahel beruhen wiederum auf einem leicht verstärkten Transport atmosphärischer
Feuchte in dieses Teilgebiet Westafrikas. Der Großteil der atmosphärischen
Feuchte, die zu dieser Zeit nach Westafrika geliefert wird, stammt aus den
Verdunstungen des tropischen Atlantischen Ozean. Durch die starken Tempe-
raturunterschiede zwischen dem warmen Kontinent und dem kühleren Ozean
entsteht im Sommer das Westafrikanische Monsunsystem (Abschnitt 2.3).
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Abb. 5.19: Differenz des mittleren monatlichen atmosphärischen Feuchtetransports zwischen
den Simulationen mit geringeren Wurzeltiefen und dem VEG3D Referenzlauf in
[kg/m2] in Westafrika für TERRA-ML (a) und VEG3D mit reduzierter Wurzeltiefe
(b) im Mai des Jahres 1979. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen
der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).




































Abb. 5.20: Differenz der mittleren monatlichen Niederschlagssummen zwischen den Simula-
tionen mit geringeren Wurzeltiefen und dem VEG3D Referenzlauf in [kg/m2] in
Westafrika für TERRA-ML (a) und VEG3D mit reduzierter Wurzeltiefe (b) im Mai
des Jahres 1979. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersu-
chungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
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Je höher dabei dieser Temperaturgradient ist, desto mehr feuchte Luftmassen
werden vom Atlantik her ins Inland verfrachtet. Dieser Prozess ist weithin unter-
sucht und in der Literatur gut dokumentiert (Lavaysse et al. (2010), Thorncroft
et al. (2011)). Im vorliegenden Fall scheint diese Prozesskette jedoch nicht in
vollem Umfang zuzutreffen. Betrachtet man Abbildung 5.15 nochmals genauer,
so erkennt man, dass die oberflächennahen Temperaturen über Westafrika im
VEG3D Referenzlauf geringer sind als in den Simulationen mit geringerer Wur-
zeltiefe. Die höheren Verdunstungsraten halten in der Referenzsimulation dabei
die bodennahe Temperatur am Ende der Trockenzeit auf einem geringeren Ni-
veau. Der Temperaturgradient zwischen dem Kontinent und dem Ozean ist somit
kleiner, als in den beiden anderen Simulationen. Folglich sollte der Transport
feuchter Luftmassen nach Westafrika eigentlich reduziert sein. Dies ist wie oben
bereits beschrieben, allerdings nicht der Fall.
Um dieses unerwartete Verhalten besser verstehen zu können, muss die ablau-
fende Prozesskette des Westafrikanischen Monsunsystems im einzelnen genauer
betrachtet werden. Am Anfang dieser Untersuchung steht dabei der Motor des
ganzen Systemkomplexes, der Temperaturgradient zwischen dem warmen Kon-
tinent und dem kühleren Ozean. Da alle drei Simulationen mit ERA-Interim
Reanalysedaten angetrieben werden (Abschnitt 5.1), sind die Meeresoberflächen-
temperaturen in allen Läufen gleich. Aus diesem Grund ist es für eine Analyse
des Temperaturgradienten ausreichend, die Unterschiede in den bodennahen
Temperaturen miteinander zu vergleichen. Abbildung 5.21 zeigt die simulierten
mittleren 2m Temperaturen in [K] für den Mai 1979 über Westafrika.
Auf der rechten Seite sind die Ergebnisse des VEG3D Referenzlaufs dargestellt,
daneben die der Simulationen mit geringeren Wurzeltiefen. Dabei ist zu erken-
nen, dass die Temperaturen des Referenzlaufs, speziell über dem Westlichen
Sahel, geringer sind als im TERRA-ML Lauf und der neuen VEG3D Simulation.
Dies ist, wie bereits in Abschnitt 5.3.1 beschrieben, auf die höheren latenten
Wärmeflüsse im Referenzlauf zurückzuführen. Ein großer Anteil der einfal-
lenden Strahlungsenergie wird dabei für die Verdunstung von Wasser genutzt,
sodass weniger fühlbare Wärme in die Atmosphäre abgegeben wird. Die Luft-
massen über dem Westlichen Sahel sind dadurch kühler, wodurch der bodennahe
Luftdruck vergleichsweise erhöht wird. Dieses Verhalten ist in Abbildung 5.22
genauer zu betrachten. Auf der linken Seite ist der Bodendruck in der VEG3D
Referenzsimulation in [hPa] dargestellt, daneben sind die Druckverhältnisse in
Westafrika der Simulationen mit reduzierteren Wurzeltiefen abgebildet.
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Abb. 5.21: Mittlere monatliche 2m Temperaturen in [K] für VEG3D (a), TERRA-ML (b),
VEG3D mit reduzierter Wurzeltiefe (c) im Mai des Jahres 1979. Eingezeichnete
Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
























































Abb. 5.22: Mittlerer monatlicher Bodendruck in [hPa] für VEG3D (a), TERRA-ML (b), VEG3D
mit reduzierter Wurzeltiefe (c) im Mai des Jahres 1979. Eingezeichnete Rechtecke
repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
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Im Westlichen Sahel ist der Bodendruck im Referenzlauf vergleichsweise hoch.
In den Simulationen mit geringeren Wurzeltiefen hingegen sind deutlich tie-
fere Bodendruckwerte zu verzeichnen. Das thermische Tief, das zu dieser
Zeit über Nordafrika entsteht, dehnt sich somit bei geringeren Wurzeltiefen
stärker über den Westlichen Sahel aus. Unterschiede in den Druckverhältnis-
sen haben zur Folge, dass zwischen den Simulationen veränderte Windfelder
entstehen. Die Ausprägung dieser Windfelder wird in Abbildung 5.23 durch
weiße Pfeile über dem Bodendruckfeld abgebildet. Die Länge dieser Pfeile
steht für die Windgeschwindigkeit, deren Ausrichtung zeigt die vorherrschende
Windrichtung an.
Um ein Tiefdruckgebiet herum ist die Zirkulation auf der Nordhalbkugel auf-
grund der Corioliskraft immer gegen den Uhrzeigersinn gerichtet (zyklonal).
Dieses Phänomen ist in allen drei Simulationen zu erkennen. Je stärker ein Tief-
druckgebiet ausgeprägt ist, desto größer wird die Druckgradientkraft, die auf
ein Luftpaket wirkt, wodurch dieses beschleunigt wird. Starke Tiefdruckgebiete
ziehen aus diesem Grund größere Luftvolumina an, die sich dann wiederum
schneller um das Druckgebiet herum bewegen. Dieses Verhalten ist auch bei
den Simulationen mit flacheren Wurzeln zu erkennen. Abbildung 5.24 stellt die
Unterschiede dieser beiden Läufe zur VEG3D Referenzsimulation im Mai 1979
dar. Auf der linken Seite ist die Abweichung im Bodendruckfeld der TERRA-
ML Simulation zu sehen, auf der rechten Seite die der VEG3D Simulation mit
verringerter Wurzeltiefe. In beiden Abbildungen treten die stärkeren thermischen
Tiefdruckgebiete über dem Westlichen Sahel nochmals deutlich zu Tage. Die
dargestellten Pfeile repräsentieren die Unterschiede in den Windfeldern zwi-
schen den Simulationen. Zeigen die Pfeile nach Osten bedeutet dies, dass in
den Simulationen mit geringeren Wurzeltiefen verstärkt Luftmassen aus Westen
advehiert werden. Analog dazu verhält es sich mit den anderen Windrichtun-
gen. Je länger dabei die Pfeile sind, desto größer ist der Unterschied in der
Windgeschwindigkeit. Aus Abbildung 5.24 lässt sich nun ablesen, dass in den
Simulationen mit geringeren Wurzeltiefen die stärkeren Tiefdruckgebiete über
dem Westlichen Sahel eine vermehrte zyklonale Windkomponente zur Folge
haben. Daraus folgt, dass in diesen Simulationen verstärkt Luftmassen aus westli-
chen Richtungen nach Westafrika transportiert werden. Auf Höhe der ITF treffen
diese Luftmassen auf die aus Süden anströmenden Monsunwinde (Abschnitt
2.3), steigen gemeinsam auf und bilden mit diesen die Luftmassen, aus denen
die Monsunniederschläge fallen.
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Abb. 5.23: Mittlere monatliche Windvektoren auf 925 hPa für VEG3D (a), TERRA-ML (b),
VEG3D mit reduzierter Wurzeltiefe (c) im Mai des Jahres 1979. Die Länge des
schwarzen Referenzpfeils im Kasten steht für eine Windgeschwindigkeit von 10
m/s. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete
(vgl. Abb. 4.4).
Abb. 5.24: Differenz des mittleren monatlichen Bodendrucks [hPa] und des Windfeldes auf
925 hPa zwischen den Simulationen mit geringeren Wurzeltiefen und dem VEG3D
Referenzlauf für TERRA-ML (a) und VEG3D mit reduzierter Wurzeltiefe (b) im
Mai des Jahres 1979. Die Länge des schwarzen Referenzpfeils im Kasten steht für
eine Windgeschwindigkeit von 1 m/s. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die
Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
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Im Mai liegt diese Konvergenzzone direkt über der Guineaküste. Die aus Westen
anströmenden Luftmassen tragen daher beträchtlich zur Niederschlagsbildung in
dieser Region bei. Der Ursprung dieser Luftpakete liegt dabei auf dem Atlantik,
zwischen 10◦ und 25◦ nördl. Breite, westlich von Afrika. Die Meeresoberflächen-
temperaturen sind dort niedriger als im tropischen Ozean an der Guineaküste
(Abbildung 5.21). Luftmassen die über diesen Teil des Atlantiks ziehen nehmen
daher weniger Feuchte auf als Luftmassen die über das tropische Meer aus
Süden anströmen. In den Simulationen mit flacheren Wurzeln wird dem Monsun-
system somit trockenere Luft zugefügt als in der VEG3D Referenzsimulation.
D.h., die Luftpakete aus denen die Monsunniederschläge über der Guineaküste
fallen, haben einen geringeren atmosphärischen Wassergehalt, weshalb diese
auch nur weniger Niederschlag produzieren können. Östlich des thermischen
Tiefs haben die verstärkten zyklonalen Strömungen jedoch einen anderen Effekt.
Wie in Abbildung 5.24 zu erkennen ist, tritt in dieser Region ein verstärkter
Luftmassentransport aus Süden in der VEG3D Simulation auf. Diese feuchten
Luftmassen werden dann östlich des Tiefdruckgebiets in den Zentralen Sahel
gelenkt (siehe Abbildung 5.19). Da, wie bereits erwähnt, die ITCZ zu dieser
Zeit über der Guineaküste liegt, sind die dortigen Gesamtniederschlagsmengen
allerdings nicht sehr hoch. Der Einfluss des verstärkten Feuchtetransports in die
Region ist daher auch nicht so groß wie in der Küstenregion.
Die höheren bodennahen Temperaturen über dem Westlichen Sahel in den Si-
mulationen mit geringeren Wurzeltiefen führen zu Beginn des Monsuns deshalb
nicht zu dem erwarteten, erhöhten Transport feuchter Luftmassen aus dem Süden.
In diesem Fall haben sie den gegenteiligen Effekt. Sie verstärken im Laufe der
Trockenzeit das thermische Tief über dem Westlichen Sahel, wodurch trockenere
Luft aus dem Westen an die Guineaküste verfrachtet wird. Dies hat zur Folge,
dass dort die Niederschlagssummen reduziert werden. Diese Prozesskette hat
allerdings nur am Anfang des Monsuns Bestand. In der Folgezeit kann ein der-
artiges Verhalten nicht beobachtet werden. Sobald der Monsun die Sahelzone
erreicht, hat die Wurzeltiefe keinen erkennbaren Einfluss mehr auf die Verduns-
tungsrate und somit auch nicht auf die Niederschlagsbildung. Zu dieser Zeit
entwickelt sich der Monsun daher nach seinen bekannten Prinzipien. Dies kann
auch am Verhalten der VEG3D Simulationen abgelesen werden, zumal sie sich
für den Rest der Monsunzeit kaum mehr voneinander unterscheiden. Im Gegen-
satz dazu weist die TERRA-ML Simulation für den Rest der Monsunzeit an der
Guineaküste eine systematischen Abweichung zu den VEG3D Simulationen auf,
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bei der die bodennahen Temperaturen über Westafrika aufgrund der dämpfenden
Wirkung der Vegetationsschicht höher sind als bei den TERRA-ML Rechnungen.
Der dadurch entstehende höhere Temperaturgradient sorgt dafür, dass feuchtere
Luftmassen an die Guineaküste transportiert werden.
Das Ergebnis dieser Sensitivitätsanalyse zeigt also, dass die Verdunstungsraten
während der Trockenzeit im Westlichen Sahel die Niederschlagssummen zu
Beginn des Monsuns an der Guineaküste beeinflussen können. Um dieses erste
Niederschlagsmaximum am Golf von Guinea richtig vorhersagen zu können,
muss das Modell deshalb in der Lage sein, die latenten Wärmeflüsse am En-
de der Trockenzeit im Westlichen Sahel möglichst genau zu bestimmen. Dies
kann nur gelingen, wenn innerhalb der Modellrechnungen möglichst realistische
Wurzeltiefen verwendet werden. Anhand der bisher durchgeführten Sensitivi-
tätsanalyse kann allerdings nicht beantwortet werden, welche der verwendeten
Wurzeltiefen gegenüber den anderen vorzuziehen ist. Auch auf die Frage, wel-
ches SVAT die Prozesse zwischen Oberfläche und Atmosphäre besser wiedergibt,
kann bisher keine Antwort gegeben werden. Dafür müssen die Simulationser-
gebnisse der Sensitivitätsanalyse mit quantitativ hochwertigen Beobachtungen
verglichen werden. Dies soll daher im folgenden Unterkapitel durchgeführt und
beschrieben werden.
5.3.3 Vergleich mit Beobachtungsdaten
Die Frage, ob die Verwendung von VEG3D die Modellsimulationen für West-
afrika verbessert, soll im Folgenden näher diskutiert werden. Dafür werden
die Simulationsergebnisse der TERRA-ML und VEG3D Läufe mit Beobach-
tungsdaten verglichen. Da sich der Untersuchungszeitraum von DEPARTURE
von 1965 bis 2010 erstreckt, müssen die verwendeten Beobachtungsdaten diese
Zeitspanne komplett abdecken. Beobachtungsdatensätze, die dieses Kriterium
erfüllen sind der Datensatz der Climate Research Unit (CRU) (Mitchell und Jo-
nes, 2005) und der von Parker et al. (2012) empfohlene Datensatz der University
of Delaware (Willmott-Matsuura) (Willmott und Matsuura, 1998). In diese Be-
obachtungsdatensätze gehen Daten aus Messstation ein, die auf ein Modellgitter
interpoliert werden. Die Ergebnisse der Sensitivitätsstudie werden in der Folge
mit dem CRU-Datensatz verglichen. Bei diesen Vergleichen der Modellsimula-
tionen mit Beobachtungen soll untersucht werden, ob eines der beiden SVATs die
Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen besser wiedergibt als das
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andere und die Simulationsergebnisse dadurch verbessert werden. Darüber hin-
aus wird der Einfluss der gewählten Wurzeltiefe auf die Güte der Simulationen
evaluiert. Die Ergebnisse der Modellsimulationen für die berechneten 2m Tem-
peraturen im Referenzjahr sind in Abbildung 5.25 in den bisherig verwendeten
Farben dargestellt.








































Abb. 5.25: Vergleich der simulierten mittleren monatlichen 2m Temperaturen in [K] im West-
lichen Sahel (a), Zentralen Sahel (b) und der Guineaküste (c) mit dem CRU-
Beobachtungsdatensatz (schwarz) für das Jahr 1979



















































Abb. 5.26: Vergleich der simulierten mittleren monatlichen Niederschlagssumme in [mm] im
Westlichen Sahel (a), Zentralen Sahel (b) und der Guineaküste (c) mit dem CRU-
Beobachtungsdatensatz (schwarz) für das Jahr 1979
Der Beobachtungsdatensatz ist in schwarz gezeichnet. Dabei fällt auf, dass
die VEG3D Simulationsergebnisse durch ihren gedämpften Temperaturverlauf
in allen drei Untersuchungsgebieten deutlich besser mit den Beobachtungen
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übereinstimmen als die Resultate der TERRA-ML Simulationen. In den Sa-
helgebieten beispielsweise überschätzt VEG3D die Temperaturen gegen Ende
der Trockenzeit nicht so stark wie TERRA-ML. In der zweiten Jahreshälfte
tritt diese positive Entwicklung noch deutlicher zu Tage. Zu dieser Zeit ist die
Unterschätzung der Temperaturen geringer, sodass die Resultate sehr gut mit
den Beobachtungen übereinstimmen. Die dämpfende Wirkung der expliziten
Vegetationsschicht in VEG3D, die zu dieser Zeit im Sahel auftritt (Abschnitt
5.1.2), wirkt sich offensichtlich positiv auf die Simulationsergebnisse aus.
In den VEG3D Simulationen ist der Temperaturverlauf an der Guineaküste
über das Jahr hinweg ebenfalls gedämpft. Für die Regenzeit bedeutet dies eine
leichte Verbesserung der VEG3D Ergebnisse gegenüber TERRA-ML. Während
der Trockenzeit hingegen führt dieses Verhalten von VEG3D zu einer starken
Unterschätzung der 2-Meter Temperatur (cold bias). In der VEG3D Simula-
tion mit der verringerten Wurzeltiefe ist dieser cold bias jedoch reduziert. In
diesem Fall steigert die Verwendung geringerer Wurzeltiefen klar die Quali-
tät der Simulationsergebnisse. Dies gilt auch für das restliche Jahr. Im Sahel
hingegen werden durch die flacheren Wurzeln die Evapotranspirationsraten im
Laufe der Trockenphase unterschätzt. Dadurch liegen die 2m Temperaturen
besonders im Zentralen Sahel etwas zu hoch. An der Guineaküste verbessert
die Verwendung geringer Wurzeltiefen demzufolge das Simulationsergebnis,
wohingegen es im Sahelgebiet etwas verschlechtert wird. Die klaren Verbesse-
rungen an der Guineaküste überwiegen jedoch die leichte Verschlechterung an
der Sahelküste. Zusammenfassend lässt sich deshalb sagen, dass die Verwendung
von VEG3D in Klimasimulationen die Qualität der Ergebnisse für bodennahe
Temperaturen in der Sahelzone klar steigert. In Kombination mit den veränder-
ten Wurzeltiefen ist dies auch für die Guineaküste der Fall. Für ein gekoppeltes
Klimamodell hat das zur Folge, dass genauere Oberflächentemperaturen in die Si-
mulationen eingehen. Die Kopplung mit VEG3D liefert somit eine realistischere
untere Randbedingung.
Vergleicht man nun in Abbildung 5.26 die Simulationsergebnisse für die mitt-
leren monatlichen Niederschlagssummen mit den gemessenen Daten, fällt es
schwerer ein solch klares Bild zu zeichnen. Im Westlichen Sahel weisen alle
drei Simulationen einen einmonatigen Verzug im Niederschlagsmaximum auf.
In den VEG3D Simulationen fällt dieses zusätzlich noch etwas zu hoch aus.
Für die restliche Regenzeit ist die Unterschätzung der Niederschlagsmengen
mit VEG3D gegenüber TERRA-ML jedoch etwas verringert. Im Zentralen Sa-
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hel passen die Niederschlagsmaxima beider Simulationen zeitlich gut zu den
Messungen. Die monatlichen Niederschlagsmengen stimmen in den VEG3D
Läufen allerdings während des gesamten Monsuns besser mit den Beobachtun-
gen überein als in TERRA-ML Rechnungen. Die Berechnung der monatlichen
Niederschlagssummen im Sahel wird somit durch die Verwendung von VEG3D
leicht verbessert.
An der Guineaküste ist jedoch ein komplett anderes Bild zu erkennen. Beide
Modelle weisen ein völlig unterschiedliches Niederschlagsregime gegenüber den
CRU-Daten auf. Während in allen drei Simulationen durch die meridionale Ver-
schiebung der ITCZ im Jahresverlauf eine bimodale Niederschlagsverteilung zu
erkennen ist, weist die Beobachtung nur eine lange, sommerliche Regenzeit aus.
Eine nahezu identische Niederschlagskurve liegt auch in dem von Parker et al.
(2012) empfohlenen Willmott-Matsuura Datensatz vor. Dieses Verhalten der
Beobachtungsdatensätze passt allerdings nicht zu der bimodalen Niederschlags-
verteilung, wie sie an einzelnen Messstationen an der Guineaküste beobachtet
wird, was in Abbildung 5.27 am Beispiel von Lagos (Nigeria) dargestellt ist. Dies
wirft wiederum die Frage nach der Güte der Beobachtungen auf. Wie bereits
von Parker et al. (2012) beschrieben wird, ist die Messnetzdichte in Westafrika
sehr gering. Flächenhafte Informationen, die aus diesem dünnen Messnetz abge-
leitet werden, bergen in sich große Unsicherheiten. Aus diesem Grund ist eine
hohe Qualität der vorliegenden Beobachtungsdatensätze nicht flächendeckend
garantiert. Es lässt sich daher auch keine abschließende Bewertung über die
Güte der Modellsimulationen an der Guineaküste abgeben. Es kann demnach
nicht beurteilt werden, ob VEG3D die Simulationsergebnisse für die mittleren
monatlichen Niederschlagssummen verbessert oder nicht. Diese Analyse wird
daher auf die Auswertung der dekadischen Läufe in Kapitel 6 verschoben.
Zusammenfassend lässt sich festhalten, dass die Verwendung von VEG3D in
Kombination mit geringeren Wurzeltiefen die Simulationsergebnisse für das Jahr
1979 in allen drei Untersuchungsgebieten positiv beeinflusst. Aus diesem Grund
wird in den folgenden dekadischen Simulationen neben dem SVAT TERRA-ML,
auch VEG3D mit einem veränderten Modellsetup verwendet. Dafür werden die
landnutzungsabhängigen Wurzeltiefen in VEG3D durch die in TERRA-ML ver-
wendeten ECOCLIMAP-2 Wurzeltiefen ersetzt (Kaptue Tchuente et al., 2010).
Diese wurden aus dem AMMA-Projekt (Redelsperger et al., 2006) abgeleitet und
stellen den realitätsnahsten Wurzeldatensatz dar, der heutzutage zur Verfügung
steht. Ob sich damit die in diesem Kapitel beschriebenen Wechselwirkungen
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zwischen der Oberfläche und dem Westafrikanischen Monsunsystem auch auf
der dekadischen Zeitskala wiederfinden und ob sich die dekadischen Vorhersagen
durch die Verwendung eines weiterentwickelten SVATS verbessern lassen, soll
in Kapitel 6 diskutiert werden.


























Abb. 5.27: Mittlerer Jahresgang der monatlichen Niederschlagssummen [mm] in Lagos (Nigeria)
an der Guineaküste aus Vollmert et al. (2003), modifiziert.
5.4 Simulationen mit höher aufgelöstem SVAT
Wie bereits in Abschnitt 4.2 beschrieben, wird die Kopplung von COSMO-CLM
und VEG3D anhand des OASIS3-MCT Kopplers umgesetzt. Mit Hilfe dieser
Kopplungssoftware können beide Modelle eigenständig betrieben werden, d.h.,
insbesondere auch, dass sie in unterschiedlichen horizontalen Auflösungen rech-
nen können. Die kleinskalige Heterogenität des Untergrundes kann dadurch in
den Simulationen des SVATs viel stärker berücksichtigt werden. Damit kann
dem Atmosphärenmodell eine realistischere untere Randbedingung zur Verfü-
gung gestellt werden, ohne die Rechenzeit des gekoppelten Modells drastisch
zu erhöhen. Ein vergleichbarer Ansatz wurde erstmals von Avissar und Schmidt
(1998) umgesetzt. Nachfolgende Arbeiten wie die von Schomburg et al. (2012)
konnten zeigen, dass höher aufgelöste Boden-Vegetation-Atmosphären Wechsel-
wirkungen die Qualität der Simulationsergebnisse positiv beeinflussen können.
Aus diesem Grund soll im Rahmen einer weiteren Sensitivitätsstudie der Einfluss
kleinskaliger Strukturen in der Pflanzenbedeckung und der Landnutzungsvertei-
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lung auf das Westafrikanische Monsunsystem untersucht werden. Dafür wird
eine weitere COSMO-CLM Simulation mit 0.44◦ horizontaler Auflösung für
das Jahr 1979 realisiert. Die horizontale Auflösung von VEG3D wird allerdings
auf 0.22◦ verfeinert. erhöht. Dies hat zur Folge, dass die Gitterpunkte in den
VEG3D Rechnungen nicht mehr mit denen von COSMO-CLM übereinstim-
men, wie es bei den bisherigen Simulationen der Fall war. Eine Gitterzelle in
COSMO-CLM deckt nun das gleiche Gebiet ab wie vier Gitterboxen in VEG3D.
Die hoch aufgelösten Informationen von VEG3D müssen deshalb beim Aus-
tausch mit COSMO-CLM vom VEG3D-Modellgitter auf das COSMO-Gitter
interpoliert werden. Dafür wird im vorliegenden Fall durch OASIS3-MCT ein
bilineares Interpolationsverfahren verwendet. Bei diesem werden die Werte der
vier hochaufgelösten Gitterpunkte in VEG3D gemittelt und dem entsprechenden
Gitterpunkt in COSMO-CLM zugeordnet. Die grob aufgelösten Informationen
des COSMO-CLM Gitters werden wiederum an alle vier entsprechenden Git-
terpunkte in VEG3D übergeben, sodass diese dem höher aufgelösten SVAT als
Eingabegrößen dienen können.








































Abb. 5.28: Vergleich der, mit einem höher aufgelösten VEG3D simulierten, mittleren monat-
lichen 2m Temperaturen in [K] im Westlichen Sahel (a), Zentralen Sahel (b) und
der Guineaküste (c) mit TERRA-ML (rot), der VEG3D-Referenz (blau) und dem
CRU-Beobachtungsdatensatz (schwarz) für das Jahr 1979
Die Ergebnisse dieser Simulation sind in Abbildung 5.28 aufgezeichnet. In grün
sind die simulierten 2-Meter Temperaturen für den COSMO-CLM Lauf mit
der höher aufgelösten unteren Randbedingung dargestellt. In blau sind die Er-
gebnisse der COSMO-CLM Simulation gekoppelt an das mit 0.44◦ aufgelöste
VEG3D zu sehen, in schwarz sind die Beobachtungen abgebildet. Dabei zeigt
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sich, dass die Simulationen sich nur geringfügig voneinander unterscheiden. An
der Guineaküste liegen die Temperaturkurven beider Läufe weitestgehend über-
einander, lediglich in den Sahelregionen weichen die Werte minimal voneinander
ab. Im Westlichen Sahel unterschreiten die Temperaturen der höher aufgelösten
Simulation die des Referenzlaufs zwischen Mai und August, wodurch der Bias
zu den Beobachtungen leicht erhöht ist. Von September bis November liegen
die Temperaturwerte hingegen über denen des gröber aufgelösten VEG3D Lauf,
sodass die Abweichungen zu den Beobachtungen verringert wird. Im Zentralen
Sahel unterschreitet die höher aufgelöste Simulation im gesamten Monsunzeit-
raum die Temperaturkurve des Referenzlaufs minimal. Zu Beginn verringert
sich dadurch die Übereinstimmung mit der Beobachtung, gegen Ende wird sie
jedoch erhöht. Über alle drei Untersuchungsgebiete hinweg, lässt sich somit für
die höher aufgelöste Simulation keine klare Tendenz hin zu einer Verbesserung
oder Verschlechterung der Ergebnisse ausmachen. Der Einfluss kleinskaliger
Strukturen auf die 2-Meter Temperatur ist daher als gering anzusehen.
Betrachtet man hingegen die monatlichen Niederschlagssummen in Abbildung
5.29, so sind doch größere Unterschiede zum ursprünglichen VEG3D Lauf aus-
zumachen. Dies gilt in besonderer Weise für den Westlichen Sahel. Hier sind die
ersten Monsunniederschläge gegenüber der Referenzsimulation klar erhöht, was
eine deutliche Verringerung des Bias zur Konsequenz hat. Das Niederschlagsma-
ximum im September ist reduziert, woraus eine bessere Übereinstimmung mit
den Beobachtungen resultiert. Im Zentralen Sahel stimmen die Niederschlagskur-
ve des höher aufgelösten Laufs mit der des gröberen gut überein. Lediglich das
Niederschlagsmaximum zwischen Juli und September wird in der höher aufgelös-
ten Simulation leicht überschätzt. Die Übereinstimmungen mit der Beobachtung
sind demzufolge gegenüber dem Referenzlauf verringert. Die Ursache für die
Abweichungen zwischen beiden Simulationen während des Niederschlagsma-
ximums kann aus Abbildung 5.30 entnommen werden. In dieser Grafik sind
die Unterschiede beider Läufe in den simulierten Niederschlagssummen im
September abgebildet. In rot sind die Gebiete gezeichnet, in denen der ursprüng-
liche VEG3D Lauf eine höhere Regensumme aufweist, in blau die Regionen, in
denen die höher aufgelöste Simulation mehr Niederschlag produziert. Anhand
dieser eingefärbten Gebiete sind die unterschiedlichen Zugbahnen der MCS
über Westafrika, in beiden Läufen, klar auszumachen. So verlaufen die MCS
der höher aufgelösten Simulation auf einer leicht nördlicheren Bahn als die des
Referenzlaufs, was zur Folge hat, dass die Niederschlagsgebiete den Westlichen
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Sahel nicht komplett durchziehen. Deutlich ist zu erkennen wie sich die Zug-
bahn der MCS nach Norden verschiebt, bevor sie das Untersuchungsgebiet des
Westlichen Sahel erreicht. Diese Verschiebung der MCS-Zugbahn ist, wie bereits
in Abschnitt 5.2, auf eine veränderte mittlere Lage des AEJs zurückzuführen.
Aus Abbildung 5.31 ist anhand des 95-Perzentils der zonalen Windkomponenten
in 600hPa die unterschiedliche Position des AEJs im September zu entnehmen.
Dabei weist der Jet in der Referenzsimulation eine leicht südlichere Lage über
dem Zentralen Sahel auf. Diese südwärtige Verschiebung ist in einem leicht
verstärkten thermischen Tief über dieser Region begründet, was in Abbildung
5.32 zu sehen ist. Das intensivere thermische Tief über dem Zentralen Sahel ist
wiederum auf leicht höhere Temperaturen in der Referenzsimulation zurückzu-
führen (Abbildung 5.33). Bereits diese geringen Temperaturunterschiede können
somit die Ausprägung des Bodendrucktiefs über dem Zentralen Sahel nachhaltig
beeinflussen. Dieses Ergebnis zeigt, wie kleinskalige Unterschiede in der Be-
schaffenheit des Untergrunds über die Intensität des thermischen Tiefs auf die
Lage des AEJs wirken können. Dadurch können sich die Zugbahnen der MCS
unterschiedlich entwickeln, was die räumliche Niederschlagsverteilung während
des Monsuns drastisch beeinflussen kann. Die Resultate dieser Sensitivitätsanaly-
se fügen sich damit nahtlos in die Ergebnisse von Maurer (2014) ein, die deutlich
den Einfluss kleinskaliger Muster in der Beschaffenheit des Untergrundes auf
die Entstehung konvektiver Niederschläge in Westafrika aufzeigen. Inwiefern
eine Simulation mit höher aufgelösten Boden-Vegetation-Atmosphären Wech-
selwirkungen allerdings die Darstellung des Westafrikanischen Monsunsystems
verbessern kann, ist aus dieser einjährigen Studie schwer abzuschätzen. Im West-
lichen Sahel wird die Niederschlagsdynamik durch die genauere Abbildung der
unteren Randbedingung besser wiedergegeben, im Zentralen Sahel erhöht sich
jedoch der Bias. Auch ein Blick an die Guineaküste kann bei der Klärung dieser
Frage nicht weiterhelfen. Hier verlaufen die Niederschlagskurven fast identisch.
Lediglich während des zweiten Niederschlagsmaximums treten größere Unter-
schiede in den Regenmengen auf. Zu den Zeiten, zu denen sich der Einfluss
der Wurzeltiefen als sensitiv gegenüber den Wechselwirkungen zwischen Un-
tergrund und Atmosphäre zeigt (Abschnitt 5.3.2), ist jedoch kein Einfluss einer
höher aufgelösten Oberfläche zu verzeichnen. Dennoch zeigt diese Sensitivitäts-
studie, dass auch kleinskalige Strukturen die Entwicklung des Westafrikanischen
Monsuns deutlich beeinflussen können.
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Abb. 5.29: Vergleich der, mit einem höher aufgelösten VEG3D simulierten, mittleren monatli-
chen Niederschlagssummen in [mm] im Westlichen Sahel (a), Zentralen Sahel (b)
und der Guineaküste (c) mit TERRA-ML (rot), der VEG3D-Referenz (blau) und dem
CRU-Beobachtungsdatensatz (schwarz) für das Jahr 1979



























VEG3D 0.44 ° °
Abb. 5.30: Mittlere monatliche Niederschlagsdifferenzen im September 1979 in [Kg/m2] zwi-
schen der VEG3D-Referenz und dem höher aufgelösten VEG3D. Eingezeichnete
Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
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Abb. 5.31: Vergleich des 95-Perzentils der zonalen Windkomponenten auf 600hPa in [m/s] im
September 1979 des VEG3D-Referenz Laufs (a) mit der höher aufgelösten Simulation
(b). Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete
(vgl. Abb. 4.4).
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Abb. 5.32: Vergleich des mittleren monatlichen Bodendrucks in [hPa] im September 1979 des
VEG3D-Referenz Laufs (a) mit der höher aufgelösten Simulation (b) für Nord- und
Westafrika. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungs-
gebiete (vgl. Abb. 4.4).
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Abb. 5.33: Vergleich der mittleren monatlichen 2m Temperatur in [K] im September 1979 des
VEG3D-Referenz Laufs (a) mit der höher aufgelösten Simulation (b) für Nord- und
Westafrika. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungs-
gebiete (vgl. Abb. 4.4).
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Im Rahmen der Sensitivitätsanalysen in Kapitel 5 konnte am Beispiel gekoppel-
ter TERRA-ML und VEG3D Simulationen aufgezeigt werden, durch welche
Prozesse sich die Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen auf den
Westafrikanischen Monsun auswirken. So zeigte sich, dass die Eigenschaften des
nordafrikanischen Hitzetiefs am Ende der Trockenzeit die Niederschlagssum-
men an der Guineaküste zu Beginn des Monsuns beeinflussen. Die Ausprägung
des thermischen Bodentiefs hängt dabei stark von den Verdunstungsraten im
Westlichen Sahel ab. Des Weiteren konnte der Zusammenhang zwischen den
bodennahen Temperaturen im Sahel und der Position des AEJs, welche die räum-
liche Verteilung der Monsunniederschläge steuert, beschrieben werden. Diese
Wechselwirkungen wurden auf Basis einjähriger Simulationen für das Jahr 1979
identifiziert. Inwieweit diese Prozesse allerdings auch für eine dekadische Vor-
hersage berücksichtigt werden müssen, kann aus diesen Untersuchungen nicht
abgeleitet werden. Zur Beantwortung dieser Frage werden deshalb im nächsten
Schritt dekadische Simulationen durchgeführt und deren Ergebnisse in diesem
Kapitel genauer dargelegt.
Zunächst werden dafür in Abschnitt 6.1 zwei COSMO-CLM Simulationen
für die Dekade 2001-2010, gekoppelt mit TERRA-ML bzw. VEG3D, durch-
geführt, die analog zu den Sensitivitätsstudien mit ERA-Interim Reanalysen
angetrieben werden. In der VEG3D Simulation werden dabei die originalen
Wurzeltiefen beibehalten. Als Initialzustand beider Simulationen dient hierbei
der eingeschwungene Boden des transienten TERRA-ML Laufes von 1958 bis
2010 (Abschnitt 5.1).
Im Anschluß daran wird eine weitere von ERA-Interim angetriebene VEG3D
Simulation für die Dekade 2001-2010 realisiert. Das VEG3D-Setup wird da-
bei um die ECOCLIMAP-2 Wurzeltiefen erweitert, wodurch dem Modell ein
realistischeres pflanzenverfügbares Wasserreservoir zur Verfügung steht. Dem-
zufolge wird erwartet, dass innerhalb von VEG3D die Aufteilung zwischen
dem sensiblen und dem latenten Wärmestrom und somit die Wechselwirkung
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zwischen Oberfläche und Atmosphäre verbessert wird (Abschnitt 5.3.3). Diese
verbesserte Modelldarstellung der Prozesskette könnte zu realistischeren Bo-
denbedingungen führen, deren Rückkopplungen sich aufgrund der Trägheit
der tieferen Bodenschichten noch nach Jahren auswirken können (Abschnitt
2.4). Hinsichtlich dekadischer Klimaprognosen wirft dies die Frage auf, ob
durch die genauere Darstellung der Boden-Vegetation-Atmosphären Wechsel-
wirkungen der Westafrikanische Monsun besser vorhergesagt werden kann. Die
Antwort auf diese Frage soll in Abschnitt 6.2 durch die Auswertung der verän-
derten VEG3D-Simulation nachgegangen werden. Giannini et al. (2003) und
Rodriguez-Fonseca et al. (2011) konnten zeigen, dass die Meeresoberflächentem-
peraturen die wohl wichtigste Komponente für die Varabilität des Westafrikani-
schen Monsuns sind (Abschnitt 2.2). Daraus ergibt sich die Frage, wie bedeutend
überhaupt der Einfluss der Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkung
auf die Monsundynamik im Vergleich zu den SST ist. Offen ist auch, ob diese
Wechselwirkungen bei einer Vorhersage berücksichtigt werden müssen, oder ob
die Vorhersagbarkeit des Systems ausschließlich von den Meerestemperaturen
bestimmt wird. Innerhalb der ERA-Interim Reanalysen werden die SST aus
Satellitenbeobachtungen vorgegeben. Bei dekadischen Prognosen des gekoppel-
ten Ozean-Atmosphärenmodells MPI-ESM-LR werden hingegen beobachtete
Meeresoberflächentemperaturen nur zur Initialisierung des Modells verwendet.
Im Laufe der Simulation werden die SST fortwährend neu berechnet. Dabei
entsteht in den MPI-ESM-LR Rechnungen ein warm bias im tropischen Atlantik,
wie er z.B. von Jungclaus et al. (2013) beschrieben wird. Es besteht somit ein
Unterschied in den SST zwischen ERA-Interim und MPI-ESM-LR. Treibt man
nun dekadische Simulationen mit MPI-ESM-LR an anstelle von ERA-Interim,
ist man dazu in der Lage die Auswirkungen der SST auf die Variabilität des
Monunsystems im Vergleich zu den Boden-Vegetation-Atmosphären Wechsel-
wirkungen zu untersuchen. Abschließend werden daher im Unterkapitel 6.3
regionale Klimasimulationen durchgeführt, die von drei unterschiedlich initiali-
sierten dekadischen MPI-ESM-LR Prognosen angetrieben werden und mit den
Ergebnisse der ERA-Interim Läufe aus Abschnitt 6.2 verglichen.
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6.1 Vergleich mit den Ergebnissen der
einjährigen Sensitivitätsstudie
6.1.1 Temperatur
Im folgenden Abschnitt wird nun untersucht, ob die in den Sensitivitätsanalysen
identifizierten Wechselwirkungen zwischen der Oberfläche und dem Westafrika-
nischen Monsunsystem auch über längere Zeiträume zu beobachten sind. Dafür
werden zwei ERA-Interim getriebene COSMO-CLM Simulationen für die Deka-
de 2001-2010 realisiert, eine gekoppelt mit TERRA-ML, eine mit VEG3D in
originaler Modellkonfiguration. Abbildung 6.1 zeigt die über die gesamte Dekade
gemittelten monatlichen 2-Meter Temperaturen in den drei Untersuchungsge-
bieten. In rot sind die Ergebnisse der TERRA-ML Simulation abgebildet, in
blau die der VEG3D Simulation. Als Beobachtung wird der von Parker et al.
(2012) empfohlene Willmott-Matsuura Datensatz (Willmott und Matsuura, 1998)
verwendet (schwarz).






































Abb. 6.1: Gemittelte monatliche 2-Meter Temperaturen der Dekade 2001-2010 in [K] im Westli-
chen Sahel (a), Zentralen Sahel (b) und an der Guineaküste (c) für TERRA-ML (rot),
VEG3D (blau) und den Willmott-Matsuura Beobachtungsdatensatz
Im Westlichen Sahel verläuft die berechnete Temperatur in den VEG3D Simula-
tionen auch in der Dekade 2001-2010 gedämpfter als in den TERRA-ML Läufen.
Die 2-Meter Temperaturen steigen gegen Ende der Trockenzeit (Mai) somit nicht
so stark an. Über das restliche Jahr fallen die Temperaturen hingegen nicht so
tief ab, wodurch VEG3D über den gesamten Zeitraum deutlich besser mit den
Beobachtungen übereinstimmt als TERRA-ML. Das gleiche Verhalten ist an
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der Guineaküste zu beobachten. Auch hier unterliegt der Temperaturverlauf in
der VEG3D Simulation keiner so starken Schwankung wie in TERRA-ML, was
wiederum eine geringere Abweichung zu den Beobachtungen zur Folge hat. Dies
gilt zum größten Teil auch für den Zentralen Sahel. Hier tritt der Unterschied
zwischen beiden Simulationen besonders in der zweiten Jahreshälfte zu Tage.
Vor allem zwischen Juni und Oktober stimmen die VEG3D Ergebnisse besser
mit den Beobachtungen überein, wohingegen TERRA-ML die 2-Meter Tem-
peraturen in diesem Zeitraum deutlich unterschätzt. Der Vorteil der expliziten
Vegetationsschicht in VEG3D, die den Wärmeaustausch zwischen dem Boden
und der Atmosphäre reguliert, ist somit in allen Untersuchungsgebieten deutlich
zu erkennen. Im Zentralen Sahel steigen die Temperaturen in VEG3D gegen
Ende der Trockenzeit allerdings auf ein ähnliches Niveau an wie in TERRA-ML.
Die Dämpfung der Temperaturkurve während der Trockenzeit ist im Zentralen
Sahel also nicht so groß wie im Westlichen Sahel. Dieses Verhalten konnte
bereits in den Sensitivitätsstudien beobachtet werden (Abbildung 5.2). Auch dort
waren die Unterschiede zwischen den Simulationen im Mai im Zentralen Sahel
nicht so groß wie im westlichen Teil.
6.1.2 Niederschlag im Sahel
In Abschnitt 5.2 wurde der Zusammenhang zwischen den bodennahen Tempera-
turen im Sahel und der Position des AEJs aufgezeigt. Die Höhe der Oberflächen-
temperaturen während der Regenzeit beeinflusst dabei die Intensität und Lage des
thermischen Bodendrucktiefs über dem Zentralen Sahel, das wiederum die Aus-
richtung der Achse des AEJ beeinflusst. Die Lage des Jets steuert wiederum die
Zugbahnen der AEWs und der damit verbundenen MCS über dem Sahelgebiet,
wodurch die räumliche Verteilung der Monsunniederschläge geregelt wird. Inner-
halb der Sensitivitätsstudie zeigte sich dabei, dass in den VEG3D Simulationen
höhere Bodentemperaturen während der Monsunzeit erreicht werden. Dadurch
vestärkt sich das Hitzetief im Vergleich zu den TERRA-ML Simulationen im
Zentralen Sahel, zudem wird die Achse des Jets sowie die Zugbahnen der AEWs
nach Süden verschoben. Dies hat zur Folge, dass die MCS verhältnismäßig mehr
Niederschlag im Westlichen Sahel produzieren als im Zentralen Sahel. Dieser
Prozess ist auch in der Dekade 2001-2010 in großen Teilen zu erkennen. Ab-
bildung 6.2 zeigt die monatlichen Niederschlagssummen über diesen Zeitraum
für den Westlichen und Zentralen Sahel. In rot sind erneut die mit TERRA-ML
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simulierten, in blau die mit VEG3D simulierten Niederschläge abgebildet. Die
Beobachtungen sind in schwarz gezeichnet.




























































Abb. 6.2: Monatliche Gesamtniederschlagssumme [mm] im Westlichen und Zentralen Sahel für
TERRA-ML (rot), VEG3D (blau) und den Willmott-Matsuura Beobachtungsdatensatz
für die Dekade 2001-2010
Dieser Abbildung ist zu entnehmen, dass TERRA-ML im Zentralen Sahel über
die gesamte Dekade etwas mehr Niederschlag produziert als VEG3D. Im Westli-
chen Sahel ist das Gegenteil der Fall. Die unterschiedliche Niederschlagsvertei-
lung zwischen den beiden SVAT-Simulationen ist somit auch auf der dekadischen
Zeitskala zu beobachten. Wie bereits in Abschnitt 6.1.1 beschrieben wird, liegen
die bodennahen Temperaturen während der Monsunzeit vor allem über dem Zen-
tralen Sahel in VEG3D höher als in TERRA-ML. Dies führt zu einem stärkeren,
nach Süden ausgedehnten Hitzetief, was aus Abbildung 6.3 abzulesen ist.
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Abb. 6.3: Mittlerer monatlicher Bodendruck [hPa] im September über Westafrika der Dekade
2001-2010, für TERRA-ML (a) und VEG3D (b). Eingezeichnete Rechtecke repräsen-
tieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
In dieser Grafik ist der mittlere monatliche Bodendruck im September der Jahre
2001-2010 über Westafrika für TERRA-ML (a) und VEG3D (b) abgebildet.
Über alle 10 Jahre sind in den VEG3D Simulationen tiefere Bodendrücke in
diesem Gebiet auszumachen, was sich klar im Mittelwert abzeichnet. Diese
unterschiedlichen Druckverhältnisse wirken sich auf die Lage des AEJ aus
(Abbildungen 6.4 bis 6.8).
Auf der linken Seite der Abbildung ist die mittlere Position des AEJs in den
Septembermonaten der Dekade 2001-2010 resultierend aus der TERRA-ML
Simulation abgebildet. In der Mitte sind die entsprechenden Ergebnisse für den
VEG3D Lauf dargestellt. Die mittlere Lage des Jets wird dabei wie bereits in
den Sensitivitätsanalysen durch das 95-Perzentil der zonalen Windkomponenten
auf 600hP repräsentiert. Auf der rechten Seite sind die mittleren monatlichen
Niederschlagsdifferenzen im September zwischen der TERRA-ML und der
VEG3D Simulation dargestellt. Durch die rote Farbe werden Regionen ange-
zeigt, bei denen in TERRA-ML mehr Niederschlag fällt. Gebiete, in denen
VEG3D höhere Monsunniederschläge berechnet, werden in blau angezeigt. Da
sich die AEWs über mehrere Tage hinweg über Westafrika bewegen (Abschnitt
2.3), können die Zugbahnen der damit verbundenen MCS in den jeweiligen
Simulationen durch diese Darstellungsform sehr deutlich nachvollzogen werden.
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6 Retrospektive dekadische Simulationen
So ist beispielsweise in der TERRA-ML Simulation des Jahres 2001 der Verlauf
einer schräg über den Zentralen Sahel wandernden und dann nach Norden ab-
drehenden AEW als rotmarkierte Zugbahn deutlich zu erkennen. Die Zugbahn
der entsprechenden AEW in der VEG3D Simulation ist als blaue Bahn weiter
südlich auszumachen. Die Ursache für die abweichenden Bahnen liegt in der
unterschiedlichen Lage des AEJs in beiden Simulationen. Wie aus der Abbildung
zu erkennen ist, wird die mittlere Position des Jets in der VEG3D Simulation
durch das ausgedehntere Hitzetief nach Süden verschoben. Die AEWs verlaufen
daher auf einer südlicheren Bahn. Das hat im Jahr 2001 zur Konsequenz, dass
die MCS nicht nach Norden abdrehen und sowohl im Zentralen, als auch im
Westlichen Sahel höhere Niederschläge herbeiführen. Auch im Jahr 2002 ist ein
Abdrehen der Niederschlagszellen nach Norden in der TERRA-ML Simulation
zu erkennen. Dies führt erneut dazu, dass die MCS den Westlichen Sahel nicht
erreichen und im Vergleich zu VEG3D dort weniger Niederschlag produzieren.
Aufgrund ihrer nördlicheren Lage liefern sie im Zentralen Sahel hingegen größe-
re Regenmengen. Wie bereits im Vorjahr (2001) ist dieses Verhalten auf einen
südlich verschobenen und zum Westlichen Sahel hin gerichteten AEJ in VEG3D
zurückzuführen. Diese Verschiebung der Jetachse ist besonders deutlich im Jahr
2003 zu beobachten. Auch in diesem Jahr hat dies eine südlichere Zugbahn der
AEWs zur Folge. Das gleiche Phänomen tritt in den Jahren 2005, 2006 und 2010
auf. Im Jahr 2004 durchqueren die MCS in beiden Simulationen den Westlichen
Sahel, wodurch sich die Niederschlagssummen auf einem ähnlichen Niveau
befinden. Wie wichtig die Zugbahnen der MCS für die Niederschlagsmengen
im Westlichen Sahel sind, ist an den Jahren 2007-2009 abzulesen. In diesen drei
Jahren erreichen die MCS in der VEG3D Simulation, trotz ihrer südlicheren
Bahn, den Westlichen Sahel kaum und erzeugen dort nur wenig Niederschläge.
Im Vergleich zu der TERRA-ML Simulation sind die Monsunniederschläge
daher stark reduziert.
Die Ergebnisse der dekadischen Simulationen bestätigen somit die abgeleite-
ten Prozesse aus der Sensitivitätsanalyse, insbesondere den direkten Einfluss
der bodennahen Temperaturen im Zentralen Sahel auf die räumliche Verteilung
der Monsunniederschläge. Um diese räumlichen Niederschlagsstrukturen kor-
rekt vorherzusagen, ist es daher notwendig, die oberflächennahen Temperaturen
im Sahel adäquat abzubilden. Dies kann durch die Verwendung von VEG3D
erreicht werden, da innerhalb von VEG3D können die Wechselwirkungen zwi-
schen der Oberfläche und der Atmosphäre im Klimamodell besser repräsentiert
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werden (Abbildung 6.1). In Abbildung 6.1 erreichen die mit VEG3D simulierten
bodennahen Temperaturen eine deutlich höhere Übereinstimmung mit den Be-
obachtungen. Dies gilt im besonderen für den Zentralen Sahel. Die verbesserte
Darstellung der unteren Randbedingung in dieser Region beeinflusst dann die
Zugbahnen der AEWs und erhöht die Vorhersagegüte der Monsunniederschläge.
Im Zentralen Sahel ist die geringere Abweichung der simulierten Niederschlags-
summen der VEG3D Simulation in allen Jahren abzulesen (Abbildung 6.2). Auch
im Westlichen Sahel passen die Niederschlagsmengen der VEG3D Simulation
besser zu den Beobachtungen. Eine Ausnahme bilden die Jahre 2007-2009. Dort
erzielt die TERRA-ML Simulation eine höhere Übereinstimmung mit den Be-
obachtungen. In diesen Jahren produzierten die MCS in VEG3D im Westlichen
Sahel nur geringe Niederschlagssummen.
6.1.3 Niederschlag an der Guineaküste
Die zweite Wechselwirkung zwischen Oberfläche und Atmosphäre, die innerhalb
der Sensitivitätsanalyse identifiziert werden konnte und die auf die Dynamik
des Westafrikanischen Monsuns wirkt, ist das Zusammenspiel zwischen der
Intensität des nordafrikanischen Hitzetiefs am Ende der Trockenzeit und den
Monsunniederschlägen an der Guineaküste (Abschnitt 5.2). Die Verdunstungsra-
ten im Westlichen Sahel spielen dabei eine wichtige Rolle für die Ausprägung
des Hitzetiefs. Innerhalb der TERRA-ML Simulation sind diese aufgrund kleine-
rer Wurzeltiefen verringert. Dadurch erhöhen sich die Oberflächentemperaturen
und es entwickelt sich im Vergleich zu VEG3D ein stärkeres thermisches Boden-
drucktief. Dies hat zur Folge, dass vermehrt trockene Luftmassen aus Westen
und Norden in die Konvergenzzone transportiert und die Niederschlagsmengen
verringert werden. Die Frage, ob dieser Prozess auch über mehrere Jahre hinweg
beobachtet werden kann, soll nun genauer untersucht werden. In Abbildung
6.9 sind die monatlichen Niederschlagssummen der Dekade 2001-2010 für die
Guineaküste zu sehen. In rot sind die Ergebnisse der TERRA-ML Simulation ab-
gebildet, in blau die des VEG3D Laufes und in schwarz die Beobachtungsdaten
nach Willmot-Matsuura (Willmott und Matsuura, 1998). Innerhalb der Sensitivi-
tätsstudie erreichte der Monsun im Mai die Guineaküste. Die monatliche Nieder-
schlagsumme in VEG3D lag dabei ca. 50mm höher als in TERRA-ML. Zwischen
2001 und 2010 liegen die ersten jährlichen Niederschlagsmaxima in VEG3D in
den meisten Fällen auch über denen von TERRA-ML (2001-2003, 2005-2009).
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Abb. 6.9: Monatliche Gesamtniederschlagssumme [mm] an der Guineaküste für TERRA-ML
(rot), VEG3D (blau) und den Willmott-Matsuura Beobachtungsdatensatz für die Deka-
de 2001-2010
Sie treten jedoch meistens einen Monat später, d.h. im Juni, auf (2002-2007, 2009,
2010). Das bedeutet dass, das Niederschlagsband des Monsuns die Guineaküste
im Mai dieser Jahre noch nicht vollständig erreicht hat. Ein Großteil der konvek-
tiven Zellen liegt somit noch über dem Meer, wodurch die Niederschlagssummen
über Land verringert werden. Da in der vorliegenden Dissertation jedoch der
Einfluss der Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen auf den West-
afrikanischen Monsun untersucht werden, können nur Situationen miteinander
verglichen werden, in denen der Kern des Monsungebiets über Land liegt. Das
sind die Zeitpunkte, in denen das erste jährliche Niederschlagsmaximum an der
Guineaküste erreicht wird. In den meisten Jahren der Dekade 2001-2010 ist
das im Juni der Fall. Durch die meridionale Verlagerung des Hitzetiefs liegt die
Konvergenzzone zu dieser Zeit allerdings bereits nördlich der Guineaküste, was
aus Abbildung 6.10 an den konvergierenden Windvektoren zur erkennen ist. Die
Luftmassen aus Westen und Norden, die über das westafrikanische Hitzetief in
die Konvergenzzone transportiert werden, tragen somit nicht mehr zur Nieder-
schlagsbildung dieser Region bei. Die in der Sensitivitätsanalyse beobachtete
Advektion trockener Luftmassen an die Guineaküste kann zu dieser Zeit nicht
mehr stattfinden. Die höheren Niederschlagssmaxima der VEG3D Simulation
lassen sich in diesen Fällen mit den höheren Oberflächentemperaturen in West-
afrika erklären. Dadurch entsteht ein größerer Temperaturgradient zwischen dem
130
afrikanischen Kontinent und dem tropischen Atlantik, wodurch verstärkt feuchte
Luftmassen aus dem Golf von Guinea nach Westafrika transportiert werden.
6.1 Vergleich mit den Ergebnissen der einjährigen Sensitivitätsstudie
Abb. 6.10: Mittlere monatliche Windvektoren auf 925 hPa in VEG3D im Juni der Dekade
2001-2010. Die Länge des schwarzen Referenzpfeils im Kasten steht für eine Wind-
geschwindigkeit von 10 m/s. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen
der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
Zur Validierung der in Abschnitt 5.2 beschriebenen Prozesse können deshalb
nur die Jahre verwendet werden, in denen das erste Niederschlagsmaximum an
der Guineaküste im Mai liegt. Dies ist in den Jahren 2001 und 2008 der Fall
(Abbildung 6.9). Das erste Niederschlagsmaximum in der VEG3D Simulation
übertrifft dabei in beiden Jahren die Niederschlagsmengen des TERRA-ML
Laufes. 2001 fallen in TERRA-ML ca. 20mm weniger Niederschlag, 2008 ca.
50mm. Diese Niederschlagsdifferenz setzt sich wie bereits in der Sensitivitäts-
studie aus den kleineren Verdunstungsraten an der Guineaküste in TERRA-ML
und der geringeren Advektion feuchter Luftmassen in das Gebiet zusammen,
was aus Abbildung 6.11 ablesen werden kann. In dieser Grafik ist der mo-
natliche Netto-Feuchtetransport beider Simulationen an die Guineaküste als
Niederschlagsäquivalent in [mm] dargestellt ist. Im Mai des Jahres 2001 wer-
den in der TERRA-ML Simulation ca. 10mm atmosphärische Feuchte weniger
an die Guineaküste advehiert als in der VEG3D Simulation, im Jahr 2008 so-
gar ein Niederschlagsäquivalent von 40mm. Die Evapotranspirationsrate in der
TERRA-ML Simulation ist daher in beiden Jahren ebenfalls um 10mm gegenüber
VEG3D verringert.
131
6 Retrospektive dekadische Simulationen




































Abb. 6.11: Niederschlagsäquivalent des mittleren monatlichen Netto-Feuchtetransports für
TERRA-ML (rot) und VEG3D (blau) in [mm] an die Guineaküste im Jahr 2001
(a) und 2008 (b)
Dieser verringerte Feuchtetransport an die Guineaküste in TERRA-ML hängt
auch in diesen Jahren mit einem intensiveren Hitzetief über dem Westlichen Sahel
zusammen. Gegen Ende der Trockenzeit führen höhere bodennahe Temperaturen
in der TERRA-ML Simulation (Abbildung 6.12) in beiden Jahren zu niedrigeren
Bodendruckverhältnissen über dem Westlichen Sahel (Abbildung 6.13). Dadurch
verstärkt sich die zyklonale Windbewegung um das Hitzetief (Abbildung 6.1.3
und 6.15) und trockenere Luftmassen aus Westen und Norden werden in die
Konvergenzzone transportiert (Abbildung 6.11). Dort verringern diese wiederum
die Niederschlagsmengen zu Beginn des Monsuns (Abbildung 6.9).
Die Sensitivitätsanalyse hat gezeigt, dass die Verdunstungsraten über dem Westli-
chen Sahel die Intensität des thermischen Bodentiefs gegen Ende der Trockenzeit
deutlich beeinflussen können. Die größeren Wurzeltiefen in VEG3D erhöhen
dabei das pflanzenverfügbare Wasserreservoir, wodurch eine höhere Evapotran-
spiration möglich ist. Im Zusammenspiel mit der abschattenden Wirkung der
Vegetationsschicht in VEG3D verringern sich dadurch die Oberflächentempe-
raturen und das Hitzetief wird geschwächt (Abschnitt 5.2). Dieser Prozess ist
ebenfalls im Jahr 2001 zu beobachten. Dort ist die Verdunstungsrate in VEG3D
während der gesamten Trockenzeit stärker als in TERRA-ML, was in (a) in
Abbildung 6.16 zu erkennen ist.
132
6.1 Vergleich mit den Ergebnissen der einjährigen Sensitivitätsstudie



































































Abb. 6.12: Mittlere monatliche 2m Temperaturen in [K] für TERRA-ML (a) und VEG3D (b), im
Mai der Jahre 2001 und 2008. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen
der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
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Abb. 6.13: Mittlerer monatlicher Bodendruck in [hPa] für TERRA-ML (a) und VEG3D (b), im
Mai der Jahre 2001 und 2008. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen
der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
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Abb. 6.14: Mittlere monatliche Windvektoren auf 925 hPa für TERRA-ML (a) und VEG3D
(b), im Mai der Jahre 2001 und 2008. Die Länge des schwarzen Referenzpfeils im
Kasten steht für eine Windgeschwindigkeit von 10 m/s. Eingezeichnete Rechtecke
repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
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Abb. 6.15: Differenz des mittleren monatlichen Bodendrucks [hPa] und des Windfeldes auf 925
hPa zwischen TERRA-ML und VEG3D im Mai der Jahre 2001 (a) und 2008 (b). Die
Länge des schwarzen Referenzpfeils im Kasten steht für eine Windgeschwindigkeit
von 1 m/s. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungs-
gebiete (vgl. Abb. 4.4).
In rot sind die latenten Wärmeflüsse von TERRA-ML und in blau die von
VEG3D gezeichnet. In diesem Jahr hat die höhere Evapotranspiration der VEG3D
Simulation einen temperatursenkenden Effekt. Im Jahr 2008 verhält sich dies
jedoch etwas anders (Abbildung 6.16 (b)). In diesem Jahr bewegen sich die
latenten Wärmeflüsse von VEG3D während der Trockenzeit ständig unter de-
nen der TERRA-ML Simulation. Die Verdunstungsraten in VEG3D können im
Vergleich zu TERRA-ML somit nicht temperatursenkend auf die Simulation
wirken. Dennoch ist auch in diesem Jahr ein schwächeres Hitzetief in VEG3D zu
beobachten (Abbildung 6.13). In diesem Fall scheint die abschattende Wirkung
der expliziten Vegetationsschicht in VEG3D den größeren Beitrag zur Dämpfung
der Temperaturkurve im Westlichen Sahel zu liefern.
Die geringere Evapotranspirationrate in VEG3D im Jahr 2008 ist mit den sehr
trockenen Bedingungen des Vorjahres zu begründen. Wie aus Abbildung 6.2
hervorgeht, fielen im Jahr 2007 die Monsunniederschläge im Westlichen Sahel
in beiden Simulationen relativ gering aus. Die Niederschlagsmenge von VEG3D
lag dabei noch deutlich unter der von TERRA-ML. D.h., der Bodenspeicher
füllte sich während der Regenzeit in VEG3D geringer auf als in TERRA-ML.
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(b) Westlicher Sahel 2008
Abb. 6.16: Mittlere monatliche latente Wärmeflüsse in [W/m2] im Westlichen Sahel für TERRA-
ML (rot) und VEG3D (blau) für die Jahre 2001 (a) und 2008 (b)
Das Wasserreservoir wurde daraufhin während der Trockenperiode 2008 schnel-
ler verdunstet, wodurch die latenten Wärmeflüsse in VEG3D reduziert wurden.
Die geringe Befüllung des Bodenspeichers in VEG3D ist aus Abbildung 6.17
abzulesen, welche die relativen Bodenfeuchten in 0.34m und 1.42m Tiefe für
VEG3D zeigt. Über die gesamte Trockenzeit ist der Wassergehalt in diesen
oberflächennahen Bodenschichten nur sehr gering, weshalb nur wenig Wasser
transpiriert werden kann.






















Abb. 6.17: Relativer Bodenwassergehalt im Westlichen Sahel im Jahr 2008 in 0.34m (rot) und
1.42 (blau) Tiefe in VEG3D
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Die innerhalb der Sensitivitätsstudie identifizierte Beziehung zwischen dem ther-
mischen Bodentief über dem Westlichen Sahel und den Niederschlagsmengen
an der Guineaküste zu Beginn des Monsuns ist also nur in manchen Jahren
zu beobachten. In den meisten Jahren der simulierten Dekade 2001-2010 tritt
das erste Niederschlagsmaximum des Monsuns erst im Juni auf. Die durch das
Hitzetief advehierten, verhälnismäßig trockenen Luftmassen aus Westen und
Norden fließen aufgrund der nördlichen Lage der Konvergenzzone nicht in die
Niederschlagsbildung an der Küstenregion ein. Bei den beobachteten Wech-
selwirkungen handelt es sich also um einen Sonderfall. Es ist daher für eine
gute Vorhersage des ersten Niederschlagsmaximums wichtiger, im Modell die
Dynamik der Hitzetiefverlagerung richtig zu erfassen als dessen Intensität über
dem Westlichen Sahel. Vergleicht man allerdings die Simulationsergebnisse mit
beiden SVATs mit dem Beobachtungsdatensatz, fällt auf, dass die simulierte
Wanderung des Niederschlagsbandes nicht mit der beobachteten übereinstimmt.
Während in den Simulationen immer zwei klare Niederschlagsmaxima auftreten,
sind diese in den Beobachtungen nicht so deutlich ausgebildet. Es ist vielmehr ei-
ne große Regenzeit mit einem kleinen Minimum im Juli zu erkennen (Abbildung
6.1). In den Modellsimulationen ist die meridionale Verschiebung der Konver-
genzzone somit stärker ausgeprägt wie in den Beobachtungen. Dieses Verhalten
zeigte sich ebenfalls in den Simulationsergebnissen von Panitz et al. (2014), die
im Rahmen von ERA-Interim getriebenen COSMO-CLM Simulationen für das
CORDEX Modellgebiet, eine zu starke Verlagerung des Monsungürtels nach
Norden beobachteten.
Eine mögliche Ursache für diese unterschiedliche Darstellung der Monsun-
dynamik könnte in falsch berechneten Landesoberflächentemperaturen in den
Modellsimulationen liegen. Dadurch entwickelt sich mutmaßlich ein falscher
Temperaturgradient zwischen Westafrika und dem tropischen Atlantik, wodurch
ein veränderter Antrieb für die Monsundynamik entstehen würde. Vergleicht
man die simulierten Temperaturen mit den Beobachtungen, erkennt man, dass in
der VEG3D Simulation die Temperaturen im Sahel deutlich besser wiedergege-
ben werden als in der TERRA-ML Simulation. Da die Niederschlagssummen
in der VEG3D Simulation allerdings keine bessere Übereinstimmung mit der
beobachteten Monsundynamik aufweisen als in der TERRA-ML Simulation, ist
davon auszugehen, dass die Temperaturfelder im Sahel nicht der dominierende
Faktor der ITCZ-Verlagerung sind. An der Guineaküste hingegen weichen die
Niederschlagssummen beider Modelle stark von den Beobachtungen ab. Die
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Temperaturen in den Beobachtungen bewegen sich über die gesamte Monsunzeit
auf einem hohen Niveau, in den Simulationen fallen sie über diesen Zeitraum
hingegen deutlich ab. Darin könnte eine mögliche Erklärung für die deutliche
bimodale Niederschlagsverteilung in den Simulationen liegen. Die hohen Tem-
peraturen in den Beobachtungen könnten dafür sorgen, dass die Konvergenzzone
bis zu einem gewissen Maße an der Guineaküste gehalten wird und dort mehr
Niederschlag produziert. Durch die geringeren Temperaturen in den Modellläu-
fen würde dieser Effekt dort nicht auftreten. Die ITCZ und die damit verbundenen
Niederschlagsfelder, würden eine stärkere meridionale Verschiebung aufweisen.
Wie bereits in Abschnitt 5.3.3 diskutiert, kann durch die geringe Messnetzdichte
nicht immer eine hohe flächendeckende Qualität des Beobachtungsdaten ga-
rantiert werden. Vergleiche mit einzelnen Messstationen in der Region, wie in
Abbildung 5.27 am Beispiel von Lagos in Nigeria dargestellt, zeigen, dass auch
diese Beobachtungsdaten mit einer gewissen Unsicherheit verbunden sind. Die
Frage, ob die simulierte Monsundynamik tatsächlich mit der Realität überein-
stimmt oder nicht, kann daher nicht abschließend beantwortet werden.
In den Jahren, in denen der Kern des Monsungürtels bereits im Mai über dem
Kontinent liegt, kann allerdings ein klarer Einfluss des Hitzetiefs über dem
Westlichen Sahel auf die Niederschlagssummen in der Küstenregion beobachtet
werden. Für die Intensität des thermischen Bodentiefs ist dabei die Umwandlung
der Strahlungsenergie in latente und sensible Wärmeflüssen an der Oberfläche
von großer Bedeutung. Wie groß der Einfluss dieser Prozesse auf die Entwick-
lung des Hitzetiefs ist, kann man an den Jahren 1979, 2001 und 2008 erkennen.
Für eine genaue Vorhersage des Monsunbeginns müssen diese Prozesse deshalb
möglichst exakt beschrieben werden. Die Ergebnisse aus der Sensitivitätsanalyse
und den dekadischen Läufen deuten darauf hin, dass dies mit VEG3D besser
umgesetzt werden kann. Der Beitrag der Evapotranspirationrate an der Aus-
prägung des Hitzetiefs kann an den Jahren 2001 und 1979 abgelesen werden.
Daraus lässt sich ableiten, dass für gute Prognosen solide Informationen über
Wurzeltiefen sehr wichtig sein können. Aus diesem Grund werden im folgenden
Unterkapitel VEG3D Simulationen durchgeführt und ausgewertet, in denen die
ECOCLIMAP-2 Wurzeltiefen verwendet werden. Aber nicht nur die Wurzel-
tiefen wirken sich auf die Verdunstungsraten eines Bodens aus, sondern auch
der Wassergehalt in den verschieden Bodentiefen. Daraus lässt sich wieder-
um auf die Bedeutung einer realistischen Bodeninitialisierung für dekadische
Prognosen schließen.
139
6 Retrospektive dekadische Simulationen
6.2 Mehrwert von VEG3D
Der Einfluss der Wurzeltiefen auf die Simulationsergebnisse konnte, im Rahmen
der Sensitivitätsstudie in Kapitel 5, aufgezeigt und in Abschnitt 6.1 bestätigt
werden. Die Wurzeltiefen beeinflussen dabei über die Transpirationsraten die
Beträge der turbulenten Wärmeflüsse und bilden damit einen wichtigen Be-
standteil der Wechselwirkungen zwischen Boden und Atmosphäre. Innerhalb
von VEG3D werden die Wurzeltiefen allerdings nur sehr vereinfacht dargestellt
(Abschnitt 5.3). Im normalen VEG3D-Setup werden sie abhängig von der Land-
nutzungsart definiert. Da die Landnutzung, im VEG3D Modell für Westafrika,
jedoch weitestgehend auf drei Klassen beschränkt ist, sodass in dieser Region
nur drei unterschiedliche Wurzeltiefen auftreten. Die große Heterogenität der
dort vorliegenden Vegetationsbedingungen (Abschnitt 2.3) wird somit in VEG3D
nicht ausreichend berücksichtigt. Um VEG3D nun besser an die Gegebenhei-
ten Westafrikas anzupassen, müssen deshalb die Wurzeltiefen des normalen
Setups durch ein differenzierteres und realistischeres Abbild der Wurzeltiefen
ersetzt werden. Der in TERRA-ML verwendete ECOCLIMAP-2 Datensatz (Kap-
tue Tchuente et al., 2010) bietet dabei genau diese gesuchten Eigenschaften. Aus
diesem Grund werden im nächsten Schritt die VEG3D Wurzeltiefen aus dem
ECOCLIMAP-2 Datensatz verwendet. Dadurch können die turbulenten Wärme-
flüsse zwischen Oberfläche und Atmosphäre innerhalb des Modells genauer
beschrieben und realistischere Bodenverhältnisse simuliert werden. Im folgenden
Abschnitt wird nun untersucht, ob dieses optimierte VEG3D in der Lage ist den
Westafrikanischen Monsun besser abzubilden als TERRA-ML. D.h., es wird der
Frage nachgegangen, ob eine Kopplung mit VEG3D einen Mehrwert gegenüber
TERRA-ML darstellt.
Die Validierung der Modellläufe wird dabei anhand dekadischer Simulationen
von 2001 bis 2010 durchgeführt. Als Antrieb für das Regionalmodell werden
erneut ERA-Interim Reanalysen verwendet. Dieser Simulationsansatz stellt eine
dekadische Simulation mit quasi-perfekten Randbedingungen dar. Dekadische
Rechnungen die durch Simulationen des globalen Klimamodells MPI-ESM-LR
angetrieben werden, sind in Abschnitt 6.3 beschrieben. Die Güte der dekadischen
Simulation kann darüber definiert werden, inwieweit ein Modell dazu in der
Lage ist, die beobachtete Klimavariabilität in Westafrika und die Saisonalität
des Monsuns realistisch wiederzugeben. Dies beinhaltet zum einen die abso-
lute Abweichungen der Simulationsergebnisse von den Beobachtungen (Bias),
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und zum anderen die zeitliche Korrelation zwischen den Simulationen und den
Beobachtungen. Um zu beurteilen, welches gekoppelte Modell die Klimabedin-
gungen in Westafrika besser wiedergibt, werden die dekadischen Simulationen
von TERRA-ML und VEG3D deshalb nach diesen Kriterien miteinander vergli-
chen. Für die Untersuchung des Bias wird ein Bewertungsmaß definiert, der auf
der mittleren quadratischen Abweichung der Modellsimulationen zu den Beob-
achtungen basiert und als MSESS (Mean Square Error Skill Score) bezeichnet
wird. Die Korrelation der Simulationsergebnisse mit den Beobachtungen wird
durch den Pearson-Korrelationskoeffizienten bestimmt.
6.2.1 Mean Square Error Skill Scor (MSESS)
Der MSESS wird definiert als
MSESS = 1− Σ(Sim1−Obs)
2
Σ(Sim2−Obs)2 [6.1]
und berechnet somit das Verhältnis der mittleren quadratischen Abweichungen
zweier Simulationen Sim1 und Sim2, zu einer Beobachtung Obs. Sim2 stellt
dabei eine Referenzsimulation dar, mit der Sim1 verglichen wird. Passt Sim1
besser mit den Beobachtungen überein, wird der Quotient der quadratischen
Abweichungen kleiner eins und der MSESS positiv. Stimmt Sim1 exakt mit den
Beobachtungen überein, ist der MSESS gleich eins. Gibt jedoch Sim2 die Beob-
achtungskurve besser wieder, wird der Quotient größer eins und der MSESS wird
negativ. Mit Hilfe dieser Kenngröße können nun die VEG3D und TERRA-ML
Simulationen hinsichtlich ihrer Vorhersagegüte des Westafrikanischen Monsuns
miteinander verglichen werden. Dafür werden in Gleichung [6.1] die Ergeb-
nisse des VEG3D Laufes als Sim1 eingesetzt und die TERRA-ML Ergebnisse
als Referenzsimulation Sim2. Als Beobachtung wird der Willmot-Matsuura
Datensatz verwendet.
Abbildung 6.18 zeigt auf der linken Seite (a) den MSESS bezüglich der monatli-
chen mittleren 2-Meter Temperaturen über die Dekade 2001-2010. Für den Fall,
dass VEG3D die dekadische Simulation gegenüber TERRA-ML verbessert, wird
der MSESS positiv, anderfalls wird er negativ. Regionen in denen VEG3D eine
höhere Übereinstimmung mit den Beobachtungen aufweist, sind in Abbildung
6.18 in rot dargestellt werden, Gebiete in denen TERRA-ML bessere Ergeb-
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nisse liefert in blau. Es ist zu erkennen, dass VEG3D fast überall in West- und
Nordafrika besser mit den Beobachtungen übereinstimmt als TERRA-ML. Die
Wechselwirkungen zwischen dem Boden, der Vegetation und der Atmosphäre
werden in VEG3D also besser abgebildet, wodurch die simulierten 2-Meter
Temperaturen realistischere Werte annehmen. Durch eine Kopplung mit VEG3D
wird COSMO-CLM somit eine naturgetreuere untere Randbedingung zur Ver-
fügung gestellt. Für eine dekadische Vorhersage bodennaher Temperaturen ist
VEG3D daher TERRA-ML vorzuziehen.
Abb. 6.18: MSESS der mittleren monatlichen 2-Meter Temperaturen (a) und der jährlichen
Niederschlagssummen (b) der Dekade 2001-2010 von VEG3D gegenüber TERRA-
ML. Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete
(vgl. Abb. 4.4).
Ob sich die verbesserten unteren Randbedingungen auch positiv auf die Darstel-
lung der Westafrikanischen Monsundynamik auswirken, kann aus Grafik (b) in
Abbildung 6.18 entnommen werden. Die Grafik zeigt den MSESS von VEG3D
im Bezug auf TERRA-ML für die jährlichen Niederschlagssummen der Dekade
2001-2010. Auch hier sind Regionen in denen VEG3D eine höhere Überein-
stimmung mit den Beobachtungen erzielt in rot gezeichnet, Gebiete mit einem
negativen MSESS in blau. Es ist zu erkennen, dass auch bei der Betrachtung der
Niederschläge die roten Farben über West- und Nordafrika überwiegen. Dies
gilt zum größten Teil auch in den drei Untersuchungsgebieten. So ist auch an
der Guineaküste ein positiver MSESS zu verzeichnen. Die Jahressumme des
VEG3D Laufes stimmt demnach besser mit den Beobachtungen überein als die
142
6.2 Mehrwert von VEG3D
von TERRA-ML, obwohl in dieser Region beide Modelle eine andere Nieder-
schlagsdynamik aufweisen als die Beobachtungen (Abschnitt 6.1.3). Es fällt
deswegen schwer zu beurteilen, ob der positive MSESS an der Guineaküste eine
wirkliche Verbesserung in der Prozessdynamik darstellt, aufgrund einer beispiels-
weise realistischeren Oberflächentemperatur oder ob das Ergebnis eher zufällig
zustande kommt. Angesichts der damit verbundenen Unsicherheiten sollte daher
nicht von einem Mehrwert der VEG3D Simulation gegenüber TERRA-ML ge-
sprochen werden. Auch im Zentralen Sahel schneidet VEG3D weitestgehend
besser ab als TERRA-ML. Der Grund für den dort beobachteten Mehrwert
einer Verwendung von VEG3D gegenüber TERRA-ML kann aus Abbildung
6.2 abgelesen werden. Daraus lässt sich erkennen, dass TERRA-ML in beinahe
jedem Jahr die Niederschlagssumme etwas mehr überschätzt als VEG3D. Der
Bias von TERRA-ML ist somit kontinuierlich höher, wodurch der Quotient
aus Gleichung [6.1] kleiner eins wird und der MSESS positiv. Die verbesserten
Oberflächentemperaturen in den VEG3D Simulationen (Abschnitt 6.1.1) wirken
sich demnach positiv auf die Monsunniederschläge aus. Die veränderte Lage des
AEJs in VEG3D sorgt also dafür, dass die Niederschlagsverteilung im Zentralen
Sahel besser wiedergegeben wird. Die Übereinstimmung der Simulationen mit
den Beobachtungen ist jedoch bei beiden Modellen hoch. Die Abweichungen in
den mittleren monatlichen Niederschlägen betragen sowohl bei VEG3D wie auch
bei TERRA-ML nur wenige Millimeter. Neben VEG3D ist somit auch TERRA-
ML in der Lage, die Monsundynamik im Zentralen Sahel abzubilden. VEG3D
ist aufgrund des geringeren Bias und der realistischeren Prozessdarstellung
dennoch vorzuziehen.
Im Westlichen Sahel ist hingegen überwiegend ein negativer MSESS zu ver-
zeichnen. Dies scheint auf den ersten Blick etwas verwirrend zu sein, zumal
bei der Betrachtung von Abbildung 6.2 der Eindruck entsteht, dass VEG3D die
Niederschlagsdynamik im Westlichen Sahel besser wiedergibt als TERRA-ML.
In den Jahren 2001-2006 sowie 2010 ist dies auch ohne Zweifel der Fall. Im
Zeitraum von 2007 bis 2009 unterschätzen beide Modelle jedoch den Mons-
unniederschlag deutlich. Der Bias ist allerdings in VEG3D vor allem in den
Jahren 2007 und 2009 gegenüber TERRA-ML erhöht. Diese Abweichung ist
in diesen Jahren so groß, dass sie die besseren Ergebnisse von VEG3D aus den
restlichen Jahren überwiegen, mit der Konsequenz dass der MSESS über die
gesamt Dekade negativ wird. Der Grund für die deutliche Unterschätzung der
Niederschlagssummen in diesen Jahren ist aus den Abbildungen 6.7 und 6.8
143
6 Retrospektive dekadische Simulationen
abzulesen. 2007 und 2009 erreichen die Zugbahnen der MCS in VEG3D den
Westlichen Sahel nicht, weshalb dort geringere Niederschlagsmengen erzeugt
werden. Schließt man diese beiden Jahre aus der Betrachtung aus, so kann man
auch im Westlichen Sahel von einem Mehrwert der VEG3D Simulationen ge-
genüber TERRA-ML gesprochen werden, wie aus (b) in Abbildung 6.18 zu
erkennen ist. Die realistischere Darstellung der unteren Randbedingung in der
Sahelregion verbessert also nicht nur die Simulation der Niederschlagsverteilung
im Zentralen Sahel, über die veränderte Lage des AEJs, sondern führt auch im
Westlichen Sahel zu einer höheren Übereinstimmung mit den Beobachtungen.
VEG3D ist aus diesem Grund auch für die Vorhersage der Monsunniederschläge
im Westlichen Sahel gegenüber TERRA-ML vorzuziehen.
6.2.2 Zeitliche Korrelation zwischen Modellergebnissen mit
unterschiedlichen SVATs und den Beobachtungen
Die Ergebnisse der MSESS-Analyse haben gezeigt, dass VEG3D im Vergleich
mit TERRA-ML die Abweichungen zu den Beobachtungen in den meisten Re-
gionen West- und Nordafrikas verringert. Dies gilt sowohl für die monatlichen
mittleren 2-Meter Temperaturen, wie auch die jährlichen Niederschlagsummen.
Aus diesen Untersuchungen geht jedoch nicht hervor, ob die Modelle auch da-
zu in der Lage sind, die zeitliche Entwicklung des Monsunsystems adäquat
darzustellen. Zu klären ist, ob die simulierten monatlichen Niederschlagssum-
men die gleiche zeitliche Dynamik aufweisen wie die Beobachtungen und ob
sie den Jahresverlauf der monatlichen mittleren 2-Meter Temperaturen korrekt
wiedergeben. Um diese Fragen beantworten zu können, werden die Korrelati-
onskoeffizienten zwischen den Simulationsergebnissen beider SVATs und den
Beobachtungen berechnet und miteinander verglichen. Dabei stellt sich die Frage,
ob die VEG3D Simulation, neben einem reduzierten Bias, auch über eine höhe-
re zeitliche Korrelation hinsichtlich der beobachteten Monsundynamik verfügt
als TERRA-ML?
Abbildung 6.19 zeigt die Pearson-Korrelationskoeffizienten für die monatlichen
mittleren 2-Meter Temperaturen (a) und die monatlichen Niederschlagssum-
men (b) der Dekade 2001-2010. Die erzielten Koeffizienten für TERRA-ML
sind in rot dargestellt, die für VEG3D in blau. Dabei zeigt sich, dass die simu-
lierten Temperaturen beider SVATs stark mit den Beobachtungen korrelieren.
In allen drei Untersuchungsgebieten liegt der Korrelationskoeffizient nahe 1.0.
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Abb. 6.19: Korrelationskoeffizienten der mittleren monatlichen 2-Meter Temperaturen (a) und
der monatlichen Niederschlagssummen (b) der Dekade 2001-2010 für TERRA-ML
(rot) und VEG3D (blau)
Im Westlichen Sahel ist der Koeffizient in TERRA-ML minimal erhöht, im Zen-
tralen Sahel und an der Guineaküste hingegen in VEG3D. Der Mehrwert einer
Kopplung mit VEG3D besteht für die bodenahen Temperaturen demnach nicht
in einer genaueren Wiedergabe des jährlichen Temperaturverlaufs. Dieser wird
mit beiden Modellen sehr gut erfasst. Der Vorteil besteht vielmehr in der klaren
Reduzierung des Bias und einer realistischen Darstellung der Austauschprozesse
zwischen Boden, Vegetation und Atmosphäre (Abschnitt 6.2.1).
Für die monatlichen Niederschlagsmengen liegen die Korrelationskoeffizienten
erwartungsgemäß niedriger als für die 2-Meter Temperaturen. In der Sahelzo-
ne ist die zeitliche Korrelation zwischen den Simulationsergebnissen und den
Beobachtungen dennoch sehr hoch. Dies gilt insbesondere für den Zentralen
Sahel. Beide Modelle sind im Sahel somit in der Lage die Niederschlagsent-
wicklung im Jahresverlauf gut wiederzugeben. An der Guineaküste sind die
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Korrelationskoeffizienten hingegen etwas reduziert. Der Grund dafür liegt in der
unterschiedlichen Ausprägung der bimodalen Niederschlagsverteilung zwischen
den Beobachtungen und den Simulationen (Abschnitt 6.1.3). Dennoch korrelie-
ren die mit VEG3D simulierten Niederschläge besser mit den Beobachtungen
als die aus TERRA-ML. Dieses Verhalten ist ebenso im Sahel zu beobachten. In
allen drei Untersuchungsgebieten ist der Korrelationskoeffizient um mindestens
0.05 höher als in TERRA-ML. Durch eine Kopplung von COSMO-CLM mit
VEG3D wird demnach die Abbildung der zeitlichen und räumlichen Variabilität
des Westafrikanischen Monsuns verbessert. Die Verwendung von VEG3D ver-
ringert demzufolge nicht nur den jährlichen Niederschlagsbias, sondern spiegelt
auch die monatliche Niederschlagsdynamik besser wieder. VEG3D weist somit
gegenüber TERRA-ML einen Mehrwert für die Darstellung des Westafrikani-
schen Monsunsystems auf.
6.3 Vergleich mit globalen Prognosen des MPI-ESM-LR
Im Rahmen des MiKlip Programms soll ein Modellsystem entwickelt werden,
anhand dessen verlässliche dekadische Klimavorhersagen möglich sind. Die-
se dekadischen Prognosen werden dabei vom globalen MPI-ESM-LR Modell
erstellt. Innerhalb von DEPARTURE werden die globalen Simulationsdaten
als Antrieb für regionale Klimaprognosen verwendet (Abschnitt 2.2). Zur Vali-
dierung dieses regionalen Prognosesystems werden retrospektive Vorhersagen
(Hindcast) für die Dekade 2001-2010 durchgeführt. Dabei handelt es sich um
eine Prognose die im Jahr 2001 gestartet wird und bis zum Ende des Jahres 2010
läuft. Im Gegensatz zu den dekadischen Simulationen aus den vorangegangenen
Abschnitten werden die Regionalmodelle in diesen Läufen also nicht durch
ERA-Interim Reanalysedaten angetrieben, sondern durch zeitlich rückschauende
globale Prognosen.
Bei der ERA-Interim Reanalyse wurden Atmosphären- und Ozeanbeobachtun-
gen in das zugrunde liegende Modell assimiliert (Dee et al., 2011), um einen
quasi perfekten Zustand der Atmosphäre nachzubilden. MPI-ESM-LR ist hin-
gegen ein gekoppeltes Ozean-Atmosphären Modell, in dem der Zustand der
Atmosphäre und des Ozeans nach der Initialisierung frei berechnet werden. Da-
durch können sich der Ozean und die Atmosphäre innerhalb von MPI-ESM-LR
abweichend von den ERA-Interim Reanalysen entwickeln. Treibt man nun re-
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gionale Simulationen eines RCMs mit MPI-ESM-LR anstelle von ERA-Interim
an, ohne die Konfiguration des RCMs zu ändern, so werden die Unterschiede
in diesen Simulationen vor allem durch die Unterschiede in den Antriebsda-
ten hervorgerufen. Diese resultieren zum einen aus einem unterschiedlichen
atmosphärischen Antrieb an den Rändern des Modellgebiets. Da das Modellge-
biet allerdings sehr groß gewählt ist (Abschnitt 4.4) und die Auswertegebiete
zentral in diesem liegen, ist der Beitrag der seitlichen Randbedingungen an
den Simulationsergebnissen als gering anzusehen (Seth und Giorgi, 1998). Grö-
ßere Auswirkungen auf die Simulationsergebnisse sind hingegen durch die
unteren Randbedingungen zu erwarten, da die SST von MPI-ESM-LR und
ERA-Interim voneinander abweichen. Unterschiede in den SST können großen
Einfluss auf die großskalige Monsunszirkulation haben (Zeng et al. (1999), Mes-
sager et al. (2004), Giannini et al. (2003)), da sie den Temperaturgradienten
zwischen dem Ozean und dem Westafrikanischen Festland beeinflussen. Ver-
gleicht man regionale Simulationen, die eine MPI-ESM-LR SST als unterer
Randbedingung haben, mit den Simulationen aus den Abschnitten 6.1 und 6.2
die quasi perfekte SST aus ERA-Interim aufweisen, kann man den Einfluss
der großskaligen Zirkulation auf das Monsunsystem im Vergleich zu kleinräu-
migen Prozessen wie den Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen
genauer untersuchen. Dafür werden dekadische COSMO-CLM Simulationen,
angetrieben von drei unterschiedlich initialisierten Realisierungen des MPI-ESM-
LR Modells, durchgeführt und in Bezug zu den ERA-Interim angetriebenen
Simulationen gestellt.
6.3.1 Temperatur
In den Abbildungen 6.20, 6.21 und 6.22 sind die simulierten mittleren mo-
natlichen 2-Meter Temperaturen der Dekade 2001-2010 für die drei Untersu-
chungsgebiete, abgebildet. In rot und blau sind die Simlationsergebnisse der
ERA-Interim getriebenen Läufe dargestellt, in schwarz die Beobachtungen (Ab-
schnitt 6.1.1). In gelb sind die Ergebnisse des MPI-ESM-LR angetriebenen
COSMO-CLM Laufes gekoppelt mit TERRA-ML zu sehen, in grün die ge-
koppelten mit VEG3D. Aus den Temperaturkurven im Westlichen Sahel ist
zu erkennen, dass sich die MPI-ESM-LR getriebenen Simulationen deutlich
von den ERA-Interim Läufen unterscheiden. Die Temperaturen steigen in allen
drei Realisierungen während der Trockenzeit nicht so stark an wie in den ERA-
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Interim getriebenen Simulationen und den Beobachtungen. Auch im restlichen
Jahresverlauf werden die Temperaturen klar unterschätzt. Vor allem gegen Ende
des Jahres sind die 2-Meter Temperaturen deutlich zu tief. Die Unterschiede
zwischen den MPI-ESM-LR getriebenen Simulationen und den ERA-Interim
Läufen sind somit weitaus größer als die Unterschiede zwischen den jeweiligen
TERRA-ML und VEG3D Läufen. Der Einfluss des Antriebsdatensatzes auf die
simulierten 2-Meter Temperaturen ist also größer als die Auswirkungen des ver-
wendeten SVATs. Daraus lässt sich schließen, dass die Temperaturentwicklung
im Westlichen Sahel stärker von großskaligen Prozessen beeinflusst wird als von
den Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen. In den MPI-ESM-LR
Simulationen werden diese Prozesse jedoch nicht realistisch wiedergegeben, was
zu der geringeren Übereinstimmung mit den Beobachtungen führt. Dennoch sind
auch Unterschiede in den MPI-ESM-LR Simulationen zwischen TERRA-ML
und VEG3D zu verzeichnen. So fällt in den VEG3D Läufen der Temperaturbias
in der zweiten Jahreshälfte deutlich geringer aus als in VEG3D. Der dämpfende
Einfluss der expliziten Vegetationsschicht in VEG3D ist auch hier zu erkennen.
Ein ähnliches Bild zeichnet sich an der Guineaküste ab. Auch hier sind die
Unterschiede zwischen den MPI-ESM-LR Simulationen und den ERA-Interim
Läufen größer als zwischen den einzelnen SVATs. Dies gilt im besonderen
für die letzten Monate des Jahres und die ersten Monate des darauf folgenden
Jahres. Hier unterschätzen die MPI-ESM-LR Simulationen die Temperaturen
deutlich. In diesen Monaten wirken sich großskalige Prozesse demzufolge stär-
ker auf die 2-Meter Temperaturen aus als die regionalen Wechselwirkungen
zwischen dem Untergrund und der Atmosphäre. Alle drei MPI-ESM-LR Rea-
lisierungen schaffen es zu dieser Zeit allerdings nicht, diese Prozesse adäquat
abzubilden, wodurch die großen Abweichungen zu den Beobachtungen entstehen.
Wie bereits im Westlichen Sahel, ist auch an der Guineaküste der Temperatur-
bias im gekoppelten VEG3D Lauf reduziert. Auch hier werden demnach die
Simulationsergebnisse durch die Berücksichtigung einer expliziten Vegetati-
onsschicht in VEG3D verbessert. In den Sommermonaten stimmen hingegen
alle vier Simulationen meist sehr gut überein. Ein besonderer Mechanismus
ist im Zentralen Sahel zu verzeichnen. Innerhalb der Trockenzeit verhalten
sich die MPI-ESM-LR Simulationen ähnlich wie im Westlichen Sahel. Sie un-
terschätzen die beobachteten Temperaturen klar und weichen stark von den
ERA-Interim getriebenen Läufen ab. Zu dieser Zeit wird die Entwicklung der
2-Meter Temperaturen also hauptsächlich von den Antriebsdaten beeinflusst.
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Abb. 6.20: Mittlere monatliche 2-Meter Temperaturen in [K] im Westlichen Sahel, Zentralen Sa-
hel und der Guineaküste der Dekade 2001-2010 für ERA-Interim (TERRA-ML (rot),
VEG3D (blau), Willmott-Matsuura (schwarz)) und die MPI-ESM-LR-Realisierung 4
(TERRA-ML (gelb), VEG3D (grün))
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Abb. 6.21: Mittlere monatliche 2-Meter Temperaturen in [K] im Westlichen Sahel, Zentralen Sa-
hel und der Guineaküste der Dekade 2001-2010 für ERA-Interim (TERRA-ML (rot),
VEG3D (blau), Willmott-Matsuura (schwarz)) und die MPI-ESM-LR-Realisierung 5
(TERRA-ML (gelb), VEG3D (grün))
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Abb. 6.22: Mittlere monatliche 2-Meter Temperaturen in [K] im Westlichen Sahel, Zentralen Sa-
hel und der Guineaküste der Dekade 2001-2010 für ERA-Interim (TERRA-ML (rot),
VEG3D (blau), Willmott-Matsuura (schwarz)) und die MPI-ESM-LR-Realisierung 8
(TERRA-ML (gelb), VEG3D (grün))
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Regionale Wechselwirkungen spielen eine untergeordnete Rolle. Während der
Monsunzeit kehrt sich diese Abhängigkeit jedoch um. Die Unterschiede zwi-
schen den jeweiligen SVATs werden nun größer als die Unterschiede zwischen
den verschiedenen Antriebsdaten. So liegen die VEG3D Simulationen deutlich
über der Temperaturkurve der TERRA-ML Läufe und stimmen damit besser mit
den Beobachtungen überein. Der Einfluss der Boden-Vegetation-Atmosphären
Wechselwirkung auf die Temperaturentwicklung im Zentralen Sahel ist somit
größer als der Beitrag großskaliger Prozesse. Dekadische Prognosen der boden-
nahen Temperaturen im Zentralen Sahel können demnach nur erfolgreich sein,
wenn diese Wechselwirkungen in den Modellen adäquat beschrieben werden.
In VEG3D wird dies durch die Verwendung einer expliziten Vegetationsschicht
umgesetzt. Die abschattende Wirkung der Pflanzendecke dämpft die Boden-
temperaturen und reguliert den Wärmeaustausch zwischen der Landoberfläche
und der Atmosphäre, wodurch sich realistischere bodennahe Temperaturen ent-
wickeln (Abschnitt 5.1.2). Im Winter kehrt sich dieses Verhältnis abermals
um. Nun unterscheiden sich die MPI-ESM-LR Läufe wieder deutlich von den
ERA-Interim Simulationen. Der Einfluss der Boden-Vegetation-Atmosphären
Wechselwirkung nimmt demzufolge mit der südlichen Verlagerung des Son-
nenhöchststandes ab und großskalige Prozesse gewinnen wieder an Einfluss.
Dennoch verringert auch im Winter die Verwendung von VEG3D den Tempera-
turbias. Simulation mit VEG3D liefern also über das ganze Jahr hinweg einen
realistischeren bodennahen Temperaturverlauf. Dieses Verhalten wird durch
die Abbildungen 6.23 und 6.24 bestätigt. Die Grafiken zeigen den MSESS der
MPI-ESM-LR angetriebenen VEG3D Simulationen gegenüber den TERRA-ML
Läufen. Dabei ist das gleiche Bild wie bereits in Abschnitt 6.2 zu erkennen. Die
Kopplung von COSMO-CLM mit VEG3D verbessert für alle drei Realisierungen
von MPI-ESM-LR die Hindcast-Simulationen der 2-Meter Temperaturen nahezu
überall in West- und Nordafrika.
So lässt sich zusammenfassen, dass die Temperaturentwicklung im Zentralen
Sahel, neben der solaren Einstrahlung, stark von den regional wirkenden Boden-
Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen abhängt. Ein dekadisches Progno-
sesystem muss deshalb für eine gute Vorhersage der bodennahen Temperaturen
diese Interaktionen möglichst realistisch beschreiben. Im restlichen Westafrika
wird der jährliche Temperaturverlauf hingegen weitestgehend von den Antriebs-
daten bestimmt. Großskalige Prozesse wirken sich demnach stärker aus als
regionale Wechselwirkungen. Aus diesem Grund sind realistische globale An-
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triebsdaten für genaue dekadische Prognosen der Temperaturen in Westafrika
unabdingbar. Liegen diese vor, verbessert VEG3D im Westlichen Sahel und an
der Guineaküste, zusätzlich die Güte dekadischer Vorhersagen.
Abb. 6.23: MSESS der mittleren monatlichen 2-Meter Temperaturen der Dekade 2001-2010 von
VEG3D gegenüber TERRA-ML für die MPI-ESM-LR-Realisierungen 4 (a) und 5
(b). Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete
(vgl. Abb. 4.4).
Abb. 6.24: MSESS der mittleren monatlichen 2-Meter Temperaturen der Dekade 2001-2010
von VEG3D gegenüber TERRA-ML für die MPI-ESM-LR-Realisierung 8. Ein-
gezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete
(vgl. Abb. 4.4).
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6.3.2 Niederschlag
Die Abbildungen 6.25, 6.26 und 6.27 zeigen die mittleren monatlichen Nieder-
schlagssummen der Dekade 2001-2010, simuliert mit den drei unterschiedlich
initialisierten Realisierungen von MPI-ESM-LR als Antriebsdaten. In grün sind
die COSMO-CLM Ergebnisse des gekoppelten VEG3D Laufes zu erkennen, in
gelb die der TERRA-Ml Simulation. In rot und blau sind erneut die Ergebnisse
der ERA-Interim Simulationen für die drei Untersuchungsgebiete dargestellt.
Die Beobachtungen sind in schwarz gezeichnet. Bei der Betrachtung der Nie-
derschlagsmengen in den beiden Sahelregionen fällt auf, dass die Gesamtnie-
derschläge, im Vergleich zu den ERA-Interim Simulationen, leicht ansteigen.
Je nach Realisierung sind die jeweiligen Unterschiede von Jahr zu Jahr etwas
verschieden. Dadurch verringern sich im Westlichen Sahel in manchen Jahren
die Abweichungen zu den Beobachtungen, wie beispielsweise im Jahr 2007 in
der Realisierung R4, oder im Jahr 2009 in der Realisierung R5. In anderen Jahren
führt dies jedoch zu einer Überschätzung der Niederschlagssummen (z.B. 2002
(R8), 2004 (R5)). Im Zentralen Sahel werden die Niederschlagsmengen in den
meisten Jahren etwas stärker überschätzt als in den ERA-Interim Simulationen.
Diese Unterschiede in den Simulationsergebnissen zeigen, dass die Niederschlä-
ge in der Sahelregion zu einem gewissen Maß von den Antriebsdaten abhängen.
Die Entwicklung der Monsunniederschläge ist dabei stark an die Bedingungen im
tropischen Atlantik geknüpft (Abschnitt 2.3). Nach Norden ziehende Luftmassen
überqueren den warmen Ozean und nehmen dabei Feuchtigkeit auf. Über dem
Kontinent steigen diese feuchten Luftmassen auf und produzieren dadurch die
Monsunniederschläge. Ein Zusammenhang zwischen den Antriebsdaten und den
Monsunniederschlägen ist also nicht überraschend, zumal sich die SST zwischen
den MPI-ESM-LR Simulationen und ERA-Interim klar unterscheiden. So ist in
allen Realisierungen des Globallmodells ein warm bias im Golf von Guinea zu
verzeichnen, wie er auch in Jungclaus et al. (2013) beschrieben wird. Dieser hat
zur Folge, dass die Luftmassen beim Überqueren des Atlantiks mehr Feuchtigkeit
aufnehmen und können somit höhere Niederschlagssummen über Westafrika
bilden. Dennoch verhalten sich die MPI-ESM-LR und ERA-Interim Läufe über
die gesamte Dekade sehr ähnlich. Die Abweichungen zwischen den Simulatio-
nen liegen meist bei wenigen Millimetern. Regionale Prozesse, die durch die
Wechselwirkungen zwischen der Oberfläche und der Atmosphäre beeinflusst
werden, wie beispielsweise die Lage des AEJs (Abschnitt 6.1.2), spielen bei
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der Entwicklung der Sahelniederschläge demzufolge auch eine Rolle. Die Mon-
sunniederschläge in dieser Region enstehen somit aus einem Zusammenspiel
zwischen der großskaligen Advektion feuchter Luftmassen aus dem tropischen
Atlantik und den regionalen Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen.
In einer dekadischen Prognose müssen demnach beide Komponenten möglichst
realistisch abgebildet werden. Die Ergebnisse aus Abschnitt 6.1.2 zeigen, dass
dabei VEG3D die Interaktion zwischen Untergrund und Atmosphäre verbessern
kann. Dieser Effekt des SVATs wird durch die Berechnung des MSESS der
MPI-ESM-LR angetriebenen VEG3D Simulationen gegenüber den TERRA-ML
Läufen unterstützt. Aus den Abbildungen 6.28 und 6.29 ist zu entnehmen, dass
VEG3D in allen drei Realisierungen die Hindcast-Simulationen über dem Zentra-
len Sahel verbessert. Die Ursache für die negativen MSESS Werte im Westlichen
Sahel wurden bereits in Abschnitt 6.2 diskutiert.
Bei den monatlichen Niederschlagssummen an der Guineaküste zeichnet sich
jedoch ein komplett anderes Bild ab. In diesem Untersuchungsgebiet sind die
Unterschiede zwischen den MPI-ESM-LR getriebenen Simulationen und den
ERA-Interim getriebenen Läufen sehr groß. Hier werden in allen Realisierungen
die monatlichen Niederschlagsmengen um teilweise deutlich mehr als 100mm
überschätzt. Auch die beobachtete Lage und Verteilung der monatlichen Nie-
derschlagsmaxima wird in allen Simulationen an der Guineaküste nicht korrekt
wiedergegeben. Wie bereits die Überschätzung der Sahelniederschläge sind auch
diese Abweichungen von den Beobachtungen auf den starken warm bias im Golf
von Guinea zurückzuführen. Direkt an der Guineaküste ist der Einfluss der SST
auf die Niederschlagsbildung allerdings noch viel bedeutender, weshalb sich die
zu hohen Meeresoberflächentemperaturen so stark auswirken. Für eine richtige
dekadische Prognose der Monsunniederschläge an der Guineaküste sind aus
diesem Grund realistische SST des tropischen Atlantiks zwingend erforderlich.
Nur wenn diese in dem Globalmodell gut wiedergegeben werden, können auch
die Niederschlagsmengen zuverlässig vorhergesagt werden. Darüber hinaus fällt
jedoch auf, dass die simulierten Niederschläge der VEG3D Simulationen klar
die von TERRA-ML überschreiten. Dieses Verhalten konnte bereits bei den
ERA-Interim Simulationen in Abschnitt 6.1.3 festgestellt werden. Die regio-
nalen Wechselwirkungen zwischen der Oberfläche und der Atmosphäre tragen
also auch in dieser Region sichtlich zur Entstehung der Niederschläge bei. Die
Bodentemperaturen sind dabei ein entscheidender Faktor für die Auslösung
freier Konvektion (Pal und Eltahir, 2001). Sind die Bodentemperaturen hoch,
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tritt diese früher und häufiger ein und es entstehen stärkere Monsunniederschlä-
ge. Wie bereits in Abschnitt 5.3.2 aufgezeigt wurde, können die leicht erhöhte
Oberflächentemperaturen in VEG3D während des Monsuns an der Guineaküste
deshalb zu stärkerer Konvektion führen. Da die Luftmassen an der Küste ei-
nen sehr hohen Wassergehalt aufweisen, führt dies zu großen Unterschieden
in den simulierten Niederschlagsmengen, was aus den Abbildungen 6.25, 6.26
und 6.27 abzulesen ist. Um den genauen Betrag der Niederschlagsmengen an
der Guineaküste richtig vorhersagen zu können, müssen demnach neben den
SST auch die Wechselwirkungen zwischen dem Boden, der Vegetation und der
Atmosphäre in den Modellen möglichst realistisch abgebildet werden. Ob die
Verwendung von VEG3D in einem gekoppelten COSMO-CLM Lauf dabei die
Hindcast-Simulationen verbessert, ist aufgrund der unzureichend dargestellten
monatlichen Monsundynamik schwer abzuschätzen. Dies zeigt sich auch im
Falle der jährlichen Gesamtniederschlagsmengen. Der MSESS von VEG3D für
diese Größe zeigt in allen drei Realisierungen keine klare positive Tendenz auf.
Zusammenfassend lässt sich festhalten, dass die Monsunniederschläge in West-
afrika stark vom Zustand der SST im tropischen Atlantik abhängen. Dies gilt
im besonderen für die Niederschlagsmengen an der Guineaküste. Aber auch
regionale Wechselwirkungen zwischen dem Untergrund und der Atmosphäre
haben durch Prozesse wie die Verschiebung des AEJs (Abschnitt 6.1.2) oder der
Auslösung freier Konvektion (Abschnitt 6.1.3), einen Einfluss auf die Monsun-
niederschläge. Die Kopplung von VEG3D an COSMO-CLM verbessert dabei
die Genauigkeit der Hindcast-Simulationen, insbesondere im Zentralen Sahel.
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Abb. 6.25: Monatliche Gesamtniederschlagssumme [mm] im Westlichen Sahel, Zentralen Sahel
und der Guineaküste der Dekade 2001-2010 für ERA-Interim (TERRA-ML (rot),
VEG3D (blau), Willmott-Matsuura (schwarz)) und die MPI-ESM-LR-Realisierung 4
(TERRA-ML (gelb), VEG3D (grün))
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Abb. 6.26: Monatliche Gesamtniederschlagssumme [mm] im Westlichen Sahel, Zentralen Sahel
und der Guineaküste der Dekade 2001-2010 für ERA-Interim (TERRA-ML (rot),
VEG3D (blau), Willmott-Matsuura (schwarz)) und die MPI-ESM-LR-Realisierung 5
(TERRA-ML (gelb), VEG3D (grün))
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Abb. 6.27: Monatliche Gesamtniederschlagssumme [mm] im Westlichen Sahel, Zentralen Sahel
und der Guineaküste der Dekade 2001-2010 für ERA-Interim (TERRA-ML (rot),
VEG3D (blau), Willmott-Matsuura (schwarz)) und die MPI-ESM-LR-Realisierung 8
(TERRA-ML (gelb), VEG3D (grün))
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Abb. 6.28: MSESS der jährlichen Niederschlagssummen der Dekade 2001-2010 von VEG3D
gegenüber TERRA-ML für die MPI-ESM-LR-Realisierungen 4 (a) und 5 (b).
Eingezeichnete Rechtecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete
(vgl. Abb. 4.4).
Abb. 6.29: MSESS der jährlichen Niederschlagssummen der Dekade 2001-2010 von VEG3D
gegenüber TERRA-ML für die MPI-ESM-LR-Realisierung 8. Eingezeichnete Recht-
ecke repräsentieren die Grenzen der Untersuchungsgebiete (vgl. Abb. 4.4).
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In dieser Dissertation wurden die Wechselwirkungen zwischen der Landober-
fläche und dem Monsunsystem in Westafrika näher untersucht. Dabei lag der
Fokus auf der Beantwortung von zwei zentralen Forschungsfragen:
• Gibt es zwischen dem Boden, der Vegetation und der Atmosphäre
Wechselwirkungsprozesse, die sich auf die dekadische Variabilität des
Westafrikanischen Monsuns auswirken?
• Kann durch ein besseres Verständnis dieser Prozesse und deren
genauere Berücksichtigung im Klimamodell die Vorhersage der
dekadischen Monsunvariabilität verbessert werden?
Um diese Fragen zu beantworten, wurden Klimasimulationen mit dem Regiona-
len Klimamodell COSMO-CLM (Doms et al., 2011a) durchgeführt, wobei zwei
unterschiedliche SVATs an COSMO-CLM gekoppelt wurden. Dabei handelt es
sich zum einen um TERRA-ML (Schrodin und Heise, 2002), das standardmäßig
implementierte SVAT von COSMO-CLM, und VEG3D (Schädler, 1990), ein
Boden-Vegetationsmodell, das am Institut für Meteorologie und Klimaforschung
des KIT entwickelt wurde. Da die verwendeten SVATs den einzigen Unterschied
im Aufbau der Simulationen darstellen, sind Unterschiede in den Simulationser-
gebnissen nur auf die Unterschiede zwischen den SVATs zurückzuführen. Weiß
man gleichzeitig, worin sich die Boden-Vegetationsmodelle unterscheiden, ist
man in der Lage, die Prozesse zu identifizieren, die zu den Abweichungen in den
Simulationsergebnissen führen sowie deren Einfluss auf den Westafrikanischen
Monsun zu bestimmen. Aus diesem Grund wurden zunächst einjährige Sensitivi-
tätsstudien mit beiden an COSMO-CLM gekoppelten SVATs durchgeführt, für
die ERA-Interim Reanalysen (Dee et al., 2011) als perfekte Randbedingungen
verwendet werden. Als Simulationsjahr wurde das Jahr 1979 gewählt, da es
durchschnittliche Niederschlagssummen für den Zeitraum von 1950 bis 2012
aufweist und damit als repräsentativ angesehen werden kann.
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Ein wichtiger Prozess, der aus den Analysen abgeleitet werden konnte, war
der Einfluss der bodennahen Temperaturen während des Septembers im Zentra-
len Sahel auf die räumliche Verteilung der Monsunniederschläge. Hohe Tem-
peraturen im Sahel führen dabei zu einem weiter nach Süden ausgedehnten
Sahara-Hitzetief (Abschnitt 5.2). Dadurch verlagert sich ebenfalls die barokline
Zone, die für die Entstehung des African Easterly Jets (AEJ) verantwortlich ist
(Abschnitt 2.3), wodurch der AEJ und seine Wellenstörungen (AEW, African
Easterly Waves) eine südlichere Position aufweisen. Mesoskaligen konvektive
Systeme (MCS), die besonderes in den Trögen der AEWs entstehen (Kiladis
et al., 2006) und einen großen Beitrag an den Niederschlagssummen in der
Sahelregion haben, verlaufen deshalb weiter südlich, was dazu führt, dass die
MCS kürzere Bahnen durch den Zentralen Sahel und längere durch den Westli-
chen Sahel nehmen. Dies hat zur Folge, dass sich die Niederschlagssummen im
Westlichen Sahel erhöhen und im Zentralen Sahel verringern.
Der Einfluss der Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen auf die
Ausprägung des AEJs wurde bereits von Lare und Nicholson (1994) beschrie-
ben. Innerhalb dieser Arbeit wurde aufgezeigt, dass sich die Eigenschaften des
Untergrundes durchaus auf die Windgeschwindigkeiten in Jetniveau auswirken.
Dabei wurden mit Hilfe eines Transekts von Messstationen zwischen dem Sa-
haragebiet und der Küstenregion Verdunstungsraten in Westafrika gemessen.
Aus den Ergebnissen dieser Stationen konnte ein Zusammenhang zwischen der
Höhe latenter Wärmeflüsse und der thermischen Schichtung der Atmosphäre
nachgewiesen werden. Hohe latente Wärmeströme haben dabei eine kühlere
Atmosphäre zur Folge, wodurch sich der Temperaturgradient zwischen dem
Kontinent und dem atlantischen Ozean verringert, was wiederum den AEJ ab-
schwächt. In feuchten Jahren mit hohen Verdunstungsraten kann die mittlere
Geschwindigkeit des Jets somit um 2 bis 3m/s gegenüber trockeneren Jahren ab-
nehmen. Steiner et al. (2009) zeigten, dass sich die Wechselwirkungen zwischen
dem Untergrund und der Atmosphäre jedoch nicht nur auf die Intensität des AEJs
auswirken, sondern auch einen Einfluss auf dessen Lage haben. Dabei verfolgten
Steiner et al. (2009) einen vergleichbaren Ansatz wie er in dieser Dissertation
verwendet wurde und koppelten unterschiedlich weit entwickelte SVATs an ein
regionales Klimamodell. Wie auch in der vorliegenden Arbeit entwickelten sich
in den Simulationen mit den verschiedenen SVATs unterschiedliche Positionen
des AEJs. Die Ursache für diese Verschiebungen liegt in der unterschiedlichen
räumlichen Erwärmung des afrikanischen Kontinents. Eine stärkere Erwärmung
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der Sahara bei einer gleichzeitig kühleren Küstenregion führte bei Simulationen
mit einem fortgeschritteneren SVAT zu einer Verlagerung des Jets nach Norden.
Durch den relativ warmen afrikanischen Norden und kühlen Süden verschiebt
sich der Bereich des stärksten Temperaturgradienten, der maßgeblich für den
Entstehungsort des AEJs verantwortlich ist (Burpee, 1972), Richtung Sahara.
Eine warme Guineaküste und eine kühlere Sahararegion haben wiederum den
gegenteiligen Effekt. Ähnliche Zusammenhänge konnten auch in den Arbeiten
von Xue und Shukla (1996) und Patricola und Cook (2008) gefunden werden.
Auswertungen von Beobachtungsdatensätzen durch Newell und Kidson (1984)
und Grist und Nicholson (2001) bestätigen ebenfalls diese Verbindungen. Die
Ergebnisse dieser Dissertation fügen sich somit in die bereits veröffentlichten
Arbeiten zu diesem Themenkomplex ein. Im Gegensatz zu den Ergebnissen
von Steiner et al. (2009) hat die Verwendung eines weiter entwickelten SVATs
(VEG3D im Vergleich zu TERRA-ML) jedoch den Effekt, dass auch in dem
Bereich südlich der Sahara (Sahelregion und Guineaküste) höhere Temperaturen
in der zweiten Jahreshälfte erreicht werden (Abschnitt 5.1.2), sodass sich der
Bereich des stärksten Temperaturgradienten nicht nach Norden, sondern nach
Süden verschiebt. Dieser Prozess macht sich vor allem über dem Zentralen Sahel
bemerkbar. Die Ergebnisse dieser Arbeit erweitern dadurch das bereits bekann-
te Bild der Wechselwirkungen zwischen Untergrund und Westafrikanischem
Monsun um die große Bedeutung der Temperaturen in der Sahelregion für die
Lage des AEJ. Besonders wichtig ist in diesem Zusammenhang die Berück-
sichtigung einer Vegetationsschicht für die Strahlungsbilanz der Erdoberfläche
(Abschnitt 5.1.2).
Wie wichtig dabei kleinskalige Strukturen für die Entwicklung des AEJs sein
können, konnte ebenfalls im Rahmen der Sensitivitätsanalyse aufgezeigt werden.
Im Unterkapitel 5.4 werden Ergebnisse einer COSMO-CLM Simulation gezeigt,
bei dem das Klimamodell an ein zweifach höher aufgelöstes VEG3D gekoppelt
wurde. Bei dieser Simulation zeigte sich, dass bereits kleine Unterschiede in der
Darstellung des Untergrunds die Dynamik des Monsuns bedeutend beeinflussen
können. Die Ergebnisse dieser Untersuchung bestätigen somit andere Studien,
die zu vergleichbaren Erkenntnissen gelangten (Taylor et al. (2010), Gantner und
Kalthoff (2010), Adler et al. (2011), Maurer (2014)). So führt eine höher aufge-
löste untere Randbedingung zu leicht verringerten bodennahen Temperaturen,
wodurch der AEJ eine nördlichere Lage einnimmt. Die mit den Wellenstörun-
gen verbundenen MCS entwickeln sich daher verstärkt im Zentralen Sahel und
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erhöhen dort die Niederschlagssummen, wohingegen sie im Westlichen Sahel
verringert werden.
Des Weiteren konnte durch die Sensitivitätsanalysen das Verständnis über die
Entstehung der Monsunniederschläge an der Guineaküste verbessert werden.
So werden zu Beginn des Monsuns die Niederschlagssummen an der Küste
von den Verdunstungsraten im Westlichen Sahel beeinflusst (Abschnitt 5.3). Je
geringer die Evapotranspiration ist, desto stärker erwärmt sich dort der Unter-
grund. Dies hat zur Folge, dass sich der Bodendruck verringert und das Hitzetief
über Westafrika intensiviert wird. Dadurch verstärkt sich die zyklonale Zirkulati-
on um dieses Hitzetief herum und die Advektion relativ trockener Luftmassen
aus Norden und Westen in die Innertropische Konvergenzzone nimmt zu. Die
geringere Feuchte in der Atmosphäre über der Guineaküste reduziert dann wie-
derum die Niederschlagsmengen zum Start der Regenzeit. Östlich des Hitzetiefs
führt die stärkere zyklonale Strömung zu einer Steigerung der Niederschlags-
summen. Parker et al. (2005) konnten ähnliche Effekte durch einen erhöhten
Feuchtetransport beobachten.
Eine wichtige Untersuchung über den Einfluss des Hitzetiefs über Westafrika
auf die Entwicklung des Monsuns wurde von Lavaysse et al. (2010) durchge-
führt. Durch die Analyse Reanalysedaten von 1984 bis 2001 und von Satelli-
tendaten konnten sie aufzeigen, dass ein stark ausgeprägtes Hitzetief während
der maximalen nördlichen Lage der Monsunniederschläge (Sahel-Phase) die
Monsunströmung verstärkt, wodurch mehr feuchte Luftmassen nach Westafrika
advehiert werden. Dies begünstigt die Bedingungen für die Auslösung von Kon-
vektion und steigert die Niederschlagssummen in der Region. Dieses klassische
Bild des Monsunsystems kann auch in der Sensitivitätsstudie der vorliegenden
Arbeit bestätigt werden. Höhere Temperaturen über Westafrika und ein damit
verbundenes stärkeres Hitzetief führen in den VEG3D Simulationen während
des Monsuns durchgängig zu höheren Niederschlagsmengen. Die Ausnahme
bilden hingegen die Niederschlagsraten zu Beginn des Monsuns an der Guinea-
küste. Hier hat ein starkes Westafrikanisches Hitzetief zur Folge, dass trockene
Luftmassen aus Westen und Norden in die ITCZ transportiert werden, wodurch
die Niederschläge im Küstengebiet abnehmen. Ein derartiger Zusammenhang
zwischen dem Hitzetief und den Niederschlagssummen an der Guineaküste
konnte bisher noch in keiner Studie aufgezeigt werden. Bisherige Arbeiten, die
sich mit den Auswirkungen des Hitzetiefs auf die Zirkulationsmuster zu Beginn
des Monsuns befassten, wie Ramel et al. (2006) und Sijikumar et al. (2006),
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konzentrierten sich vornehmlich auf den Beitrag des thermischen Tiefs auf den
’monsoon onset’ (Abschnitt 2.3). Die Ergebnisse dieser Dissertation erweitern
daher die gängige Vorstellung über die Wechselwirkungen zwischen dem Boden,
der Vegetation und dem Westafrikanischen Monsunsystem und sorgen für ein
besseres Prozessverständnis.
Eine wichtige Rolle für die Ausprägung des Westafrikanischen Hitzetiefs spielt
in diesem Zusammenhang die Wurzeltiefe der Pflanzen im Westlichen Sahel
(Abschnitt 5.3.2). Je tiefer diese reichen, desto mehr können die Pflanzen in-
nerhalb der Trockenzeit transpirieren. Höhere Evapotranspirationsraten gehen
wiederum mit einer geringeren Erwärmung des Untergrunds einher, wodurch der
Bodendruck nicht so stark abnimmt und sich das Hitzetief schwächer ausbildet.
Die Intensität der Monsunniederschläge an der Guineaküste steht also in direkter
Verbindung mit den Wurzeltiefen der Pflanzen im Westlichen Sahel. Wie wichtig
die Wurzeltiefen in Regionen wie dem Sahel werden können, heben Teuling et al.
(2006) hervor. Bei einem Vergleich von Klimasimulationen mit unterschiedlichen
SVATs zeigten sie, dass die meisten dieser Modelle nicht in der Lage waren, die
Evapotranspirationsraten während Trockenphasen korrekt wiederzugeben. Als
Grund für die Abweichungen in den Simulationen führten Teuling et al. (2006)
das Fehlen einer Wasserentnahme aus tiefen Bodenschichten durch Wurzeln
an. Diese Vermutungen können durch die Ergebnisse der präsentierten Arbeit
bestätigt werden. Vor dem Hintergrund der bereits erwähnten Bedeutung der
Evapotranspiration auf die atmosphärische Zirkulation über Westafrika (Lare und
Nicholson (1994), Abschnitt 5.3.2), hebt dies die Bedeutung der Wurzeltiefen
der Pflanzen für die Entwicklung der Monsundynamik nochmals hervor.
In Kapitel 6 wurde untersucht, ob diese beschriebenen Prozesse die dekadi-
sche Variabilität des Westafrikanischen Monsuns beeinflussen. Dafür wurden
zunächst dekadische COSMO-CLM Simulationen unter Verwendung beider
SVATs für den Zeitraum 2001 bis 2010 mit durchgeführt und miteinander vergli-
chen. Als Antrieb für diese Simulationen wurden wie in den Sensitivitätsstudien
ERA-Interim Reanalysen verwendet. Aus den Ergebnissen dieser Simulationen
ist in allen Jahren der Dekade klar der Einfluss der bodennahen Temperatu-
ren im Zentralen Sahel auf die Zugbahnen der MCS über Westafrika in den
Septembermonaten zu erkennen (Abschnitt 6.1.2). Die in der Sensitivitätsstu-
die identifizierte Prozesskette zwischen Bodentemperaturen, der Lage des AEJ
und der Niederschlagsverteilung in der Sahelregion (Abschnitt 5.2) wirkt sich
demnach auch auf der dekadischen Zeitskala aus. Für dekadische Klimaprogno-
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sen des Westafrikanischen Monsuns bedeutet dies, dass die Wechselwirkungen
zwischen dem Boden, der Vegetation und der Atmosphäre im Sahel korrekt
berücksichtigt werden müssen, um die räumliche Verteilung der Niederschläge
in der Region richtig vorhersagen zu können.
Für die Auswirkungen der Verdunstungsraten im Westlichen Sahel auf die Nie-
derschlagssummen zu Beginn des Monsuns an der Guineaküste gilt dies jedoch
nicht in gleichem Umfang. Der Zusammenhang zwischen geringen Evapotran-
spirationsraten im Westlichen Sahel, einer Intensivierung des Westafrikanischen
Hitzetiefs, der Advektion trockener Luftmassen aus Westen und Norden und
verringerten Niederschlagsmengen im Küstengebiet (Abschnitt 5.3) war über den
Zeitraum von 2001-2010 nur in zwei von zehn Jahren zu beobachten (Abschnitt
6.1.3). In den Jahren 2001 und 2008 erreicht das Regenband des Monsuns die
Guineaküste im Mai, wie es bereits in der Sensitivitätsstudie der Fall war. In
den restlichen Jahren trifft die ITCZ jedoch erst einen Monat später im Juni
in der Küstenregion ein. Zu dieser Zeit hat sich das Westafrikanische Hitzetief
allerdings schon weiter nach Norden verlagert (Lavaysse et al., 2009), wodurch
die trockenen Luftmassen, die durch die zyklonale Strömung um das Hitze-
tief herum ins Landesinnere transportiert werden, die Küstenregion nicht mehr
erreichen können. Die Verdunstungsraten im Westlichen Sahel wirken sich in
diesen Jahren also nicht auf die Niederschlagssummen an der Guineaküste aus.
Für die Nutzer von dekadischen Klimaprognosen sind jedoch verlässliche Vor-
hersagen von Sondersituationen von besonderer Bedeutung, da speziell diese
Situationen Veränderungen im System nach sich ziehen und die Entwicklung von
Anpassungsstrategien notwendig machen. Die Boden-Vegetation-Atmosphären
Wechselwirkungen über Westafrika sollten daher möglichst exakt in den Pro-
gnosen abgebildet werden, damit auch eher selten auftretende Monsunereignisse
richtig vorhergesagt werden können.
Die Frage, ob VEG3D eine solche realistischere Darstellung der unteren Rand-
bedingung im Vergleich zu TERRA-ML liefern kann, wurde in Abschnitt 6.2
untersucht. Dafür wurden die Ergebnisse dekadischer Simulationen mit COSMO-
CLM unter Verwendung beider SVATs mit Beobachtungen verglichen. Die Güte
einer Simulation wird dabei darüber definiert, wie gut ein Modell in der Lage
ist, die beobachtete Klimavariabilität in Westafrika und die Saisonalität des
Monsuns wiederzugeben. Diese Fähigkeit wird durch den, auf der mittleren qua-
dratischen Abweichung basierenden Mean Square Error Skill Score (MSESS)
und den zeitlichen Korrelationskoeffizienten ausgedrückt. Durch diese Analysen
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konnte gezeigt werden, dass durch die Verwendung von VEG3D innerhalb einer
COSMO-CLM Simulation die dekadische Vorhersage des Monsuns in den meis-
ten Teilen Westafrikas verbessert werden kann. Besonders im Zentralen Sahel
wird der Mehrwert von VEG3D sehr deutlich. Die besseren Simulationsergebnis-
se in dieser Region lassen sich auf veränderte Zugbahnen der MCS zurückführen,
welche auf realistischeren Oberflächentemperaturen beruhen (Abschnitt 6.1.2).
Diese werden durch die Verwendung einer expliziten Vegetationsschicht in
VEG3D erzielt, die im Modellaufbau von TERRA-ML nicht vorhanden ist (Ab-
schnitt 3.2.3). Diese Vegetationsschicht schirmt den Untergrund gegenüber kurz-
und langwelliger Einstrahlung, sowie langwelliger Ausstrahlung ab, wodurch
der Boden tagsüber nicht so schnell erhitzt wird und nachts langsamer abkühlt.
Die Temperaturkurve einer VEG3D Simulation verläuft daher gedämpfter, was
speziell in der zweiten Jahreshälfte höhere bodennahe Temperaturen im Sahel
zur Folge hat, die besser mit den Beobachtungen übereinstimmen. Eine Dämp-
fung der Temperaturkurve in VEG3D im Verhältnis zu TERRA-ML konnte auch
von Meissner (2008) für Mitteleuropa festgestellt werden. Bei einem Vergleich
von Simulationsergebnissen, in denen die beiden SVATs eigenständig und nicht
gekoppelt an COMO-CLM für ausgewählte Gebiete in Europa betrieben wurden,
konnte sie diesen Effekt beobachten. Allerdings traten dabei die Unterschiede
zwischen beiden Modellen nicht so deutlich hervor wie z.B. in der Sahelregi-
on. Die Eigenschaften von VEG3D scheinen somit in Westafrika besonders zu
wirken und einen Mehrwert für die Klimasimulationen darzustellen.
In der Vergangenheit zeigten zahlreiche Studien, dass die Dynamik des Westafri-
kansichen Monsuns wesentlich durch Anomalien der Meeresoberflächentempe-
raturen bestimmt werden (Zeng et al. (1999), Messager et al. (2004), Giannini
et al. (2003)). Diese steuern den Temperaturgradient zwischen Ozean und Konti-
nent und erzeugen Änderungen im Feuchtegehalt der Luftmassen, die mit der
Monsunströmung Westafrika erreichen. Um abschätzen zu können, wie groß der
Beitrag der Wechselwirkungen zwischen Boden, Vegetation und Atmosphäre auf
die dekadische Variabilität des Westafrikanischen Monsuns im Vergleich zu den
Oberflächentemperaturen des tropischen Atlantiks ist, wurden in Abschnitt 6.3
dekadische Simulationen durchgeführt, bei denen das gekoppelte Globalmodell
MPI-ESM-LR (Müller et al., 2012) regionalisiert wurde. Im Unterschied zu
den ERA-Interim Reanalysedaten, in denen die Meeresoberflächentemperaturen
(SST) realistisch angegeben sind, werden in MPI-ESM-LR getriebenen Simu-
lationen die SST nach der Initialisierung frei berechnet, wodurch sich diese
167
7 Diskussion und Zusammenfassung
systematisch abweichend von den Reanalysen entwickeln. In den MPI-ESM-LR
getriebenen Simulationen kommt es dabei zu einem positiven Temperaturbias
(warm bias) über dem tropischen Atlantik (Jungclaus et al., 2013), der die Mon-
sundynamik verändert. Wie groß dieser Effekt im Vergleich zum Einfluss der
Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkung ist, kann durch einen Abgleich
dieser Läufe mit den Ergebnissen der ERA-Interim getriebenen Simulationen
abgeschätzt werden. Dabei zeigte sich, dass speziell an der Guineaküste die Dy-
namik des Monsuns deutlich stärker von den SST beeinflusst wird, als von den
Eigenschaften des Bodens und der Vegetation. Diese spielen jedoch wiederum
bei der Auslösung von Konvektion eine entscheidende Rolle, sodass die Intensi-
tät der Monsuniederschläge im Küstengebiet durchaus auch in Zusammenhang
mit den Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen steht. Im Sahel
gewinnen diese Wechselwirkungen nochmals weiter an Bedeutung, weshalb
die dekadische Monsundynamik nur richtig vorhergesagt werden kann, wenn
neben der realistischen SST auch Prozesse zwischen dem Untergrund und der
Atmosphäre in die Prognosen eingehen. Besonders wenn es um die räumliche
Verteilung der Monsuniederschläge und deren absolute Mengen geht, sind der
Boden und die Vegetation von großer Bedeutung. Die Ergebnisse dieser Dis-
sertation zeigen also, dass neben dem Vorhersagepotenzial aus den atlantischen
SSTs (Paeth und Hense, 2004) auch ein dekadisches Potenzial aus den Boden-
Vegetation-Atmosphären Wechselwirkungen abgeleitet werden kann. Durch eine
realistischere Beschreibung dieser Vorgänge in einem weiterentwickelten SVAT
kann die Vorhersagegüte dekadischen Monsunniederschläge somit nochmals
verbessert werden.
Abschließend lassen sich die beiden eingangs gestellten Forschungsfragen nach
dem Einfluss der Boden-Vegetation-Atmosphären Wechselwirkung auf die Va-
riabilität des Westafrikanischen Monsuns (I) und nach der Verbesserung de-
kadischer Prognosen durch eine bessere Darstellung dieser Prozesse (II) wie
folgt beantworten:
(I) Es konnten zwei wichtige Prozesse identifiziert werden, bei denen sich
die Eigenschaften des Untergrundes auf die Variabilität der Monsunnie-
derschläge auswirken. Zum einen steuern die Oberflächentemperaturen
im Zentralen Sahel die Zugbahnen der MCS über Westafrika und somit
die räumliche Verteilung der Niederschläge. Zum anderen beeinflussen
die Evapotranspirationsraten im Westlichen Sahel die Intensität des West-
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afrikanischen Hitzetiefs. Dieses wirkt sich wiederum, und zwar durch
die Advektion trockener Luftmassen aus Westen und Norden, auf die
Niederschlagsmengen an der Guineaküste zu Beginn des Monsuns aus.
(II) Die verwendeten SVATs TERRA-ML und das weiterentwickelte VEG3D
unterscheiden sich in ihrer Komplexität (Abschnitt 3.2.3). Durch die Ver-
wendung einer expliziten Vegetationsschicht wird die Energiebilanz der
Oberfläche in VEG3D realistischer abgebildet, wodurch verbesserte Tem-
peraturverläufe simuliert werden können. Diese genauere untere Rand-
bedingung wirkt sich speziell im Sahelgebiet auf eine veränderte Lage
des AEJ und, damit verbundenen, besseren dekadischen Vorhersagen des
Westafrikanischen Monsuns aus.
Im Rahmen der vorliegenden Dissertation konnte somit ein grundlegender Bei-
trag zu einem besseren Verständnis der Wechselwirkungsprozesse zwischen
Boden, Vegetation und dem Westafrikanischen Monsun geleistet werden. Aber
auch über die wissenschaftlichen Ergebnisse hinaus hat die Arbeit eine gewisse
gesellschaftliche Relevanz für die Länder im Sahel und an der Guineaküste.
Denn Westafrika ist eine Region der Welt, in der die Lebensgrundlage vieler
Menschen eng mit der Landwirtschaft verbunden ist. Durch die wachsenden
Bevölkerungszahlen und lange Dürreperioden in den letzten Jahrzehnten kam
es zu einer Intensivierung der Landwirtschaft, die Veränderungen in der Land-
nutzung und eine Degradation der Böden nach sich zog. Vor dem Hintergrund
der demographischen Entwicklung und des sich wandelnden Klimas, ist es sehr
wahrscheinlich, dass sich diese Prozesse auch in Zukunft fortsetzen werden. Aus
den präsentierten Ergebnissen dieser Dissertation lässt sich ableiten, dass sich
dadurch auch die Westafrikanische Monsundynamik verändern wird. Dies wird
sich wiederum auf die landwirtschaftlichen Rahmenbedingungen in Westafrika
auswirken und somit auch auf die Lebensgrundlage der Menschen in dieser
Region. Dekadische Klimaprognosen werden daher in Zukunft immer mehr
an Bedeutung gewinnen. Die vorgelegte Arbeit zeigt, dass diese jedoch nur
erfolgreich sein können, wenn dabei die Boden-Vegetation-Atmosphären Wech-
selwirkungen in den Klimamodellen richtig beschrieben werden. Aus diesem
Grund ist es zu empfehlen ein fortgeschritteneres SVAT als TERRA-ML, wie es
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